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Zusammenfassung
Analysen mesoskaliger Horizontalverteilungen von Temperatur und 
Attenuation wurden mit Daten des AVHRR und des CZCS durchgeführt. Dabei 
wurden im Bereich des Nordatlantischen Stromes im wesentlichen die 
Sommersituationen der Jahre 1981 und 1983 betrachtet.
Das relative Bild der Oberflächentempraturverteilung deckt sich im 
Bereich starker thermischer Fronten des Nordatlantischen Stromes mit 
den Temperaturen der täglich durchmischten Deckschicht. Für synopti­
sche Messungen ist die absolute Genauigkeit besser als 0.4 K, für 
zeitliche Differenzen zwischen in-situ-Messung und radiometrischer 
Messung von ± 2 Tagen liegt sie bei etwa ± 0.5 K. An der Polarfront 
ergaben sich ostwärtige Versetzungen der thermischen Strukturen von 4 
bzw. 6.5 cm s- 1 bei einer Persistenz mesoskaliger Strukturen (> 50 km) 
über mehr als 14 Tage. Die Temperaturverteilung weist vor allem in der 
Region östlich der Flämischen Kappe und im Bereich des Mittelatlanti­
schen Rückens südlich von 50°N starke Variabilitäten auf.
Die horizontalen Attenuationsverteilungen ergaben ein differenzierteres 
Bild als die zugehörigen Temperaturverteilungen. Thermische Strukturen 
finden sich in den meisten Fällen in der Attenuationsverteilung wie­
der, ohne das eindeutige Korrelationen bestehen. Die Kohärenzspektren 
beider Größen zeigen auch bei großen Wellenlängen (bis 250 km) teil­
weise nichtsignifikante Werte. Die zonalen und meridionalen Varianz­
spektren haben spektrale Abfälle zwischen -1.4 und -2.5 mit einem 
deutlichen Maximum bei -2.0. Analoges gilt für die richtungsabhängigen 
Strukturfunktionen. Die azimutal gemittelten, isotropen Anteile der 
zweidimensionalen Varianzspekten haben einen mittleren Abfall von -2.2 
±0.17 für Längenskalen von 10 - 100 km. Die Theorien der horizontalen 
bzw. der geostrophischen Turbulenz sagen spektrale Abfälle für die 
Temperatur von -1 bzw. -3 voraus. Eine Einordnung der Ergebnisse in 
die Turbulenztheorien ist schwierig, da diese in den Grenzschichten 
nur unzureichend anwendbar sind. Außerdem liegen bei Skalen von 50 - 
250 km in einigen Fällen deutliche Varianzmaxima vor. Gleiches gilt 
für die Attenuationsspektren, die jedoch eine höhere Variabilität auf 
kleineren Skalen zeigen.
Abstract
Determination of mesoscale variability of sea surface temperature and 
attenuation in the North Atlantic from satellite measurements.
Analyses of mesoscale horizontal distributions of temperature and at­
tenuation were performed using data from the AVHRR and the CZCS. 
Primarily the situations during summer 1981 and 1983 in the area of 
the North Atlantic Current were investigated.
Sea surface temperature distributions at strong thermal fronts are 
comparable with the temperature of the diurnal mixed layer. For synop­
tic measurements the absolute accuracy is better than 0.4 K, for time 
lags of i 2  days between radiometric and in-situ measurements the 
accuracy is about + 0.5 K. At the polar front the thermal pattern is 
moving eastward with velocities of 4.0 and 6.5 cm s- 1 respectively, 
with a relative persistence of mesocale pattern (> 50 km) of more than
14 days. The sea surface temperature distributions have considerable 
time variability, especially east of Flemish Cap and at the Mid- 
Atlantic Ridge south of 50°N.
The attenuation pattern shows a greater amount of versatility than 
the corresponding temperature distributions. In most cases thermal pat­
terns are obvious in the attenuation field but they do not correlate 
significantly. The coherence-spectra do not reveal significant fea­
tures at large wavelengths either. The zonal and meridional variance- 
spectra have slopes between -1.4 and -2.5 with a clear maximum at 
-2.0. This is also true for the direction-dependent structure- 
functions. The isotropic part of the scalar variance-spectra has a 
mean slope of -2.2 ± 0.17 at scales of 10 - 100 km. The theories of 
horizontal and geostrophic turbulence predict spectral slopes for the 
temperature spectra of -1 and -3 respectively. A comparison between 
measurements and theories is difficult because of the insufficient 
applicability of these theories to boundary layers. Moreover, in some 
cases there are significant maxima in the variance-spectra of tempera­
ture at scales between 50 km and 250 km. This is also true for the at­
tenuation spectra at smaller wavelengths.
1. Einleitung
Die verschiedenen räumlichen und zeitlichen Skalen der Energieeinträge 
in das System Ozean führt zu Variabilitäten in der Verteilung der skala­
ren Größen, durch die dieses System beschrieben werden kann. Die Messung 
dieser Größen stellt daher einen wichtigen Bestandteil für die Analyse 
der dynamischen Prozesse des Ozeans dar. Typische mesoskalige Längsska­
len, charakterisiert durch den Rossby-Deformationsradius, liegen bei 
50 - 100 km, mit zugehörigen Zeitskalen von ca. 60 Tagen. Die auf diesen 
Skalen beobachteten Wirbel- und Frontenstrukturen bilden den langwelli­
gen Anteil des Spektrums der ozeanischen Turbulenz. Die effektivste 
Methode der Bestimmung großräumiger Horizontalverteilungen bietet die 
passive satellitengetragene Fernerkundung. Die Anwendung dieser Verfah­
ren wird durch die atmosphärische Extinktion der Strahlung im wesent­
lichen auf den sichtbaren Spektralbereich und einzelne Fenster im 
Infrarot und im Mikrowellenbereich beschränkt. Meßbare Größen sind 
daher für den offenen Ozean die Trübung, hervorgerufen durch die Phyto­
planktonkonzentration, und die Temperatur. Beide Größen sind Limitie­
rungen unterworfen und beschreiben unterschiedliche physikalische und 
biologische Prozesse.
Das Ziel dieser Arbeit ist die Analyse der großräumigen Horizontalver­
teilungen von Temperatur und Trübung in der Deckschicht für die Region 
des Nordatlantik zwischen 20°W und 50°W sowie 40°N und 60°N, die durch 
das Nordatlantische Stromsystem geprägt ist. Die verwendeten Daten stam­
men vom CZCS und dem AVHRR an Bord der amerikanischen Satelliten 
NIMBUS-7 und NOAA- 6  bzw. NOAA-7 und wurden von der Empfangsstation der 
Universität Dundee aufgezeichnet. Die Trübung soll vor allem als zusätz­
liche Information für kinematische Interpretationen der Temperaturfelder 
herangezogen werden.
Die Bestimmung der Oberflächentemperatur hat in den letzten Jahren einen 
operationeilen Standard erreicht. Die physikalische Aussagekraft wird 
in erster Linie durch die Absorption des Meerwassers im Infrarot be­
schränkt. Neben dem hohen Grad der Wolkenbedeckung im Untersuchungsge-
biet ist die Maskierung der Deckschichttemperatur im Sommer durch starke 
solare Einstrahlung, verbunden mit niedrigen Windgeschwindigkeiten, ein 
Haupthindernis. Durch die Einbeziehung der Informationen aus dem sicht­
baren Spektralbereich soll dieser Prozess selektiert werden und die so 
erkannten Gebiete von der weiteren physikalischen Interpretation ausge­
schlossen werden. Die Genauigkeit der existierenden atmosphärischen Kor­
rekturalgorithmen und die Aussagekraft der radiometrischen Temperatur­
bestimmung in Regionen starker thermischer Fronten wird durch Verglei­
che mit hochauflösenden Deckschichtmessungen an der Polarfront über­
prüft. Dabei wird auch die Frage behandelt, auf welchen Zeitskalen bei 
in-situ-Messungen Synoptizität angenommen werden kann. Die zeitliche 
Variabilität begrenzt demnach auch die MittelungsZeiträume für die 
Berechnungen von mittleren Oberflächentemperaturverteilungen, die für 
die Monate Juli/ August 1981 und 1983 vorgenommen werden und hochauf­
lösende, wolkenfreie Gesamteinblicke in das Temperaturfeld der durch­
mischten Deckschicht im Bereich des Nordatlantischen Stromes liefern 
sollen.
In Bezug auf das Phytoplanktonwachstum kann der Ozean als ein unbalan- 
ciertes Medium angesehen werden, das durch den solaren Energieeintrag 
einerseits und das Nährstoffangebot andererseits gekennzeichnet ist. 
Die sich einstellende Verteilung des Phytoplanktons ist dabei von den 
Schichtungsverhältnissen abhängig und ist mit den energetischen Varia­
bilitäten verknüpft, die zu Vermischungsprozessen führen. Die räumliche 
Heterogenität ist dabei von großer Bedeutung für die Ökosysteme. Sie 
kann daher auch als Indikator für die Zeitskalen und räumlichen Hori­
zontalskalen turbulenter Prozesse benutzt werden. Auf großen Skalen 
muß die biologische Eigendynamik mit berücksichtigt werden. Die Messung 
der großräumigen Horizontalverteilungen der Trübung in der Deckschicht 
befindet sich noch im experimentellen Stadium und wurde für die Region 
des Nordatlantischen Stromes bislang nicht im Detail durchgeführt. In 
der vorliegenden Arbeit werden Horizontalverteilungen aus dem Juli
1981 und 1982 exemplarisch analysiert und den zugehörigen Temperatur­
verteilungen gegenübergestellt. Dabei werden die Unterschiede aufge­
zeigt und mögliche Erklärungen diskutiert, wobei das Fehlen von in- 
situ-Messungen entg’ultige Aussagen erschwert.
Die synoptische Aufnahme der Horizontalverteilungen der skalaren Größen 
gestattet es darüber hinaus, die mesoskalige räumliche Varibilität zu 
bestimmen. Diese wird mittels der Methoden der Spektralanalyse und der 
Strukturfunktion bestimmt und soll dann in Bezug auf bereits existie­
rende Theorien der horizontalen bzw. geostrophischen Turbulenz disku­
tiert werden. Weiterhin können durch die parallele Messung von Tempe­
ratur und Trübung die Kovarianzen dieser Größen ermittelt werden und 
so die bisherigen Untersuchungen dieser Art auf den langwelligen Teil 
des Spektrums bis ca. 250 km Wellenlänge ausgedehnt werden.
2. Physikalische und biologische Grundlagen
2.1.Physikalische Grundlagen der passiven Infrarot - Fernerkundung
Grundlage für alle Betrachtungen über die Temperaturfernerkundungsver­
fahren bilden die Strahlungseigenschaften des Meerwassers. Dabei ist 
die Tatsache entscheidend, daß die Maxima der Emission elektromagneti­
scher Strahlung von der Sonne und von der Erdoberfläche, als wesentlich 
kälterem Körper, getrennt sind. Hat die solare Strahlung ihr Maximum 
bei etwa 440 nm, so liegt das Maximum für einen Schwarzkörper von 300 K 
bei etwa 10 ym. Der Ozean kann im Infraroten in erster Nahrung als 
schwarzer Körper angesehen werden, da der Emissionskoeffizient für Meer­
wasser e(ü>) im Spektralbereich von 3.6 ym bis 13 ym zwischen > 0.99 
und 0.97 variiert (Hobson und Williams, 1971). Die Abhängigkeit von 
der Temperatur und der Oberflächenrauhigkeit ist nur gering. Der Einfluß 
reflektierter solarer Strahlung läßt sich in diesem Spektralbereich da­
hingehend abschätzen, daß das solare Signal bei der Reflektion an einer 
Lambert’sehen Oberfläche, die etwa 1% der einfallenden Strahlung reflek­
tiert, bei 3.7 ym etwa 10% eines Schwarzkörpersignals von 300 K aus­
macht, jedoch nur noch 0.01% oder entsprechend 0.006 K bei 10.5 ym. 
Daraus folgt, daß das atmosphärische Fenster im nahen Infrarot bei
3.7 ym nur bei Nacht sinnvoll genutzt werden kann, oder aber die Reflek­
tion direkter solarer Strahlung durch geeignete Scangeometrie vermieden 
werden muß. Im Fensterbereich von 10.5 ym hingegen kann Reflektion 
direkter solarer Strahlung erst bei Satellitenzenitwinkeln > 60° zu 
merklichen Verfälschungen führen (Saunders, 1968). Ein analoger Effekt 
wird durch seegangsbedingte Oberflächenneigungen erreicht, wobei in die­
sem Fall dann auch noch die Reflektionsänderung durch Schaumkronen hin­
zukommt. Für den größten Teil der Beobachtungen ist die Variation von 
e(u)) jedoch vernachlässigbar.
Aufgrund der extrem hohen Absorption des Meerwassers im Infraroten zwi­
schen 3 ym und 14 ym, bei der nur die Moleküle einer etwa 0 . 0 2  mm dik- 
ken Grenzschicht zur Atmosphäre (oder zum Ozean, aus meteorologischer 
Sicht) die emittierte Strahlung bestimmen, existieren eine Reihe von
Phänomenen, die es zu berücksichtigen gilt, will man aus der Oberflä- 
chentemperatur auf die Temperatur in größeren Tiefen schließen. Im 
wesentlichen ist es der vertikale Wärmefluss durch die Grenzschicht, 
der in der Regel positiv ist, d.h. die Oberfläche ist kälter als tiefer­
gelegene Schichten (> 10 cm), da die molekulare Wärmeleitung der limi­
tierende Faktor bei diesem Prozess ist. Dies gilt auch bei Tage, da die 
solare Strahlung im sichtbaren Spektralbereich weitgehend in tiefere 
Schichten Vordringen kann und nur ein geringer Prozentsatz im Bereich 
der Oberflächenhaut selbst absorbiert wird. Letzteres kann zu Tempera­
turerhöhungen in der Haut von 0.1 K bis 0.2 K führen (Hasse, 1971; 
Paulson und Simpson, 1981). Typische Werte der Temperaturdifferenz 
selbst liegen zwischen -0.1 K und -0.5 K. Eine Reihe von Autoren haben 
sich mit der Bestimmung dieses ”Skin-Effektes” beschäftigt (siehe 
Robinson, 1985). Die physikalischen Grundlagen sind von Katsaros (1980) 
zusammenfassend beschrieben worden. Saunders (1967a) hat als erster 
den Zusammenhang mit der radiometrischen Temperaturbestimmung vom Sa­
telliten aus aufgezeigt, jedoch ist erst in den letzten Jahren die Ent­
wicklung der Methoden der Temperaturbestimmung in einem Stadium ange­
langt, wo der Skin-Effekt zu einem realen Problem für die Verbesserung 
der Genauigkeit der Messungen geworden ist (Robinson et.al., 1984). 
Ein möglicher Weg der Berücksichtigung ist von Saunders (1967b) aufge­
zeigt worden, indem er die Temperaturdifferenz in Zusammenhang mit dem 
Windstress und dem vertikalen Wärmefluß brachte.
Der Einfluß dünner Filme von organischen Substanzen oder Kohlenwasser­
stoffen kann zur Erniedrigung des Emissionsvermögens der Oberflächen­
haut führen (Saunders, 1967a). Gleichzeitig wird jedoch auch die darun­
terliegende, oberflächennahe Schicht beeinflußt, da durch Verringerung 
der windgetriebenen Vermischung die tägliche Erwärmung erhöht wird, 
aber auch eine dickere konduktive Schicht gebildet wird. Durch vermin­
derte Verdunstung wird schließlich der latente Wärmefluß vermindert und 
somit auch die emittierte Strahlung. Zusammengenommen kann durch die 
Verringerung des vertikalen Wärmeflusses somit auch der Skin-Effekt 
verringert werden. Alle diese, teilweise gegenläufigen Effekte lassen 
es unmöglich erscheinen, eine generelle Aussage über das Vorzeichen 
der durch Oberflächenfilme induzierten Änderungen zu machen.
Schließlich ist die Wechselwirkung der Oberflächentemperatur mit der 
Temperatur der darüberliegenden Atmosphärenschicht zu erwähnen. Beim 
Durchgang atmosphärischer Fronten kann sich ein lokaler Gradient der 
Temperaturdifferenz Ozean-Atmosphäre ausbilden, der sich auch in den 
radiometrisch gewonnenen Oberflächentemperaturen niederschlägt. So 
können nach Beobachtungen von Paulson und Simpson (1981) großräumige 
horizontale Temperaturgradienten gleichermaßen auf Variationen der 
Temperaturdifferenz Ozean-Atmosphäre und der Bulk-Temperatur selber zu­
rückgeführt werden.
Die bislang unzureichende Kenntnis über das Temperaturverhalten des 
Ozeans im Bereich der Grenzschicht zur Atmosphäre läßt nur eine stati­
stische Berücksichtigung obiger Effekte zu.
2.2.Physikalische Grundlagen der passiven Fernerkundung im sichtbaren 
Spektralbereich
Die optischen Eigenschaften des Seewassers können in Bezug auf die ver­
schiedenen absorbierenden und streuenden Stoffe separat betrachtet wer­
den. Der totale diffuse Attenuationskoeffizient des Ozeans setzt sich 
dabei aus dem Streu- und dem Absorptionskoeffizient des reinen Meer­
wassers (aw , bw) sowie der verschiedenen gelösten und ungelösten Sub­
stanzen (as , bs ) zusammen:
(2.1) Cj = aw + bw + as + bs
Für die optische Klassifizierung der gelösten organischen und anorgani­
schen Schwebstoffe ist die biologische Einteilung in Plankton und De­
tritus mit dem gemeinsamen Uberbegriff Seston wenig sinnvoll, da unter 
beide Begriffe sowohl optisch wirksame Schwebstoffe als auch optisch 
nicht- oder nur gelegentlich wirksame Schwebstoffe fallen. So ist das 
Zooplankton, Bakterioplankton, Pseudoplankton und Pelaplankton einer­
seits sowie der Detritus atmosphärischen und antropogenen Ursprungs 
andererseits in der Regel optisch nicht wirksam. Daher erfolgt die 
Einteilung nach den Kriterien der optischen Wirksamkeit in 3 Klassen:
1. Chlorophyllhaltige Schwebstoffe, im folgenden auch als Chlorophyll 
oder Chl-a bezeichnet.
Darunter fällt das Phytoplankton sowie dessen Abbauprodukte, d.h. 
der Detritus biologischen Ursprunges.
2. Nichtchlorophyllhaltige Schwebstoffe.
Dies sind alle Detritusarten ohne Chlorophyll sowie alle Lebewesen 
außer dem Phytoplankton.
3. Nichtabsorbierende gelöste Substanzen, in der Regel Gelbstoffe, im 
folgenden auch nur so bezeichnet.
Eine schematische Darstellung der spektralen Streu- und Absorptions­
charakteristiken dieser drei Schwebstoffgruppen sowie für reines Meer­
wasser zeigt Abb. 2-1. Die Abnahme von bw mit gleichzeitiger Zunahme 
von aw führt zu einem Minimum in der Extinktion cw bei 440 nm, was die 
typische blaue Farbe für reines Meerwasser zur Folge hat. Der Streuko­
effizient bw liegt dabei um etwa 30% höher als für reines Wasser (Morel, 
1974). Der Zusammenhang zwischen der Konzentration der chlorophyllhalti­
gen Schwebstoffe bzw. der nichtchlorophyllhaltigen Schwebstoffe und 
ihrer Absorption wird über die substanzspezifische Absorption herge­
stellt. Prieur und Sathyendranath (1981) haben dazu anhand von ca. 80 
Messungen spektraler Absorptionskurven empirische Beziehungen aufge­
stellt, die in die in Abb. 2-1 gezeigten Spektren Eingang gefunden ha­
ben. Das Absorptionsspektrum für chlorophyllhaltige Schwebstoffe zeigt 
ein typisches Maximum bei 440 nm aufgrund der photosynthetischen Pro­
zesse des Chlorophylls (maximale Absorption bei 440 nm) und des Phaeo- 
phytins (maximale Absorption bei 410 nm). Die in Abb. 2-1 dargestellten 
Spektren repräsentieren keine Absolutwerte, da für unterschiedliche 
Algenarten und für unterschiedliche Altersstadien der Populationen dif­
ferierende Spektren gemessen worden sind (Bricaud et.al., 1983). Die 
generelle Form der Absorptions- bzw. Streuspektren ist jedoch für alle 
Algenarten gleich (Abb. 2-2).
Das Spektrum für die nichtchlorophyllhaltigen Schwebstoffe, bestimmt 
nach Messungen von Prieur und Sathyendranath (1981), zeigt einen U-för­
migen Verlauf in der Absorptionskurve sowie eine lineare Abnahme des
Abb.
Abb.
C(m*) ( I ) * («0 ( 2 )
X (nm) X (nm)
?-l Spektrale Abhängigkeit der Extinktionskoeffizienten c (1), 
des Absorptionskoeffizienten a (2), des Streukoeffizienten 
b (3) und der Albedo bei Einfachstreuung (4); Schwebstoff- 
konzentrationen: Chl-a : 3 HQ/lr nichtchlorophyllhaltige 
Schwebstoffe : 0.5 mg fl, Gelbstoff : 1 mg/1.
(aus: Schmitz-Peiffer (1986))
2-2 Spektren lebender Planktonarten; 
A : Diatomeen; B : Dinoflagel- 
laten; C : grüne Flagellaten;
D: natürliche Population vor 
Woods Hole (aus: Yentsch (I960))
WttC IENGTH IN MIIUMICRONS
Streukoeffizienten mit der Wellenlänge. Die Bestimmung dieser Spektren 
ist mit äußersten Schwierigkeiten verbunden, da unter dem Sammelbegriff 
Sediment eine Vielzahl unterschiedlicher Bestandteile zusammengefaßt 
werden. Es zeigt sich jedoch, daß im offenen Ozean diese Schwebstoff­
klasse in der Regel aus Abbauprodukten des Phytoplanktons besteht und 
daher mit diesem korreliert ist (’CASE-l-WATER”) (Gordon und Morel, 
1983). Im küstennahen Bereich hingegen können terrigene Einträge, re- 
suspendierte Bodensedimente und erodiertes Küstenmaterial, die allesamt 
mineralischen Ursprunges sind, den Anteil der Abbauprodukte des Phyto­
planktons überwiegen. In diesem Fall besteht keine Korrelation mehr zwi­
schen den chlorophyllhaltigen und den nichtchlorophyllhaltigen Schweb­
stoffen (’CASE-2-WATER”). Die letztgenannte Gruppe besitzt die besten 
Streueigenschaften, wie aus der Einfachstreuung in Abb. 2-1 hervor­
geht.
Gelbstoffe werden definiert als gelöste Substanzen organischen Ursprungs 
mit Größen kleiner 0.45 ym. Sie sind in Küstengebieten meist kontinen­
talen Ursprunges, im offenen Ozean hingegen Abbauprodukte des Phyto­
planktons. Ihre Konzentration ist dort allerdings sehr gering. Aufgrund 
ihrer Definition werden Gelbstoffe als reine Absorber betrachtet.
2.3.Biologische Grundlagen der passiven Fernerkundung im sichtbaren 
Spektralbereich
Im offenen Ozean ist die Konzentration der chlorophyllhaltigen Pigmente 
des Phytoplanktons der entscheidende Faktor für die Ozeanfarbe. Das 
Phytoplankton selbst steht an erster Stelle der Primärproduktion und 
ist daher von entscheidender biologischer Bedeutung. Die optisch wirksa­
men Pigmente der unterschiedlichen Planktonarten sind das Chlorophyll-a, 
das Chlorophyll-c, die Abbauprodukte des Chl-a, die Phaeopigmente sowie 
die Carenoide. Die spektralen Absorptionscharakteristiken dieser pig­
menthaltigen Proteine sind einander so ähnlich, daß sie mit der relativ 
groben spektralen Auflösung, wie es der CZCS bietet, nicht separiert 
werden können (Gordon et.al., 1985). Daher beziehen sich alle folgenden 
Aussagen, in denen eine radiometrische Bestimmung der Pigmentkonzen­
tration behandelt wird, jeweils auf die Summe der oben aufgeführten 
Pigmente. Der Anteil der Phaeopigmente variiert dabei zwischen 10% und 
60% der Chl-a Konzentration (Smith und Baker, 1978), wobei das Maximum 
der Vertikalverteilung der Phaeopigmente normalerweise unterhalb desje­
nigen der Chl-a Konzentration liegt (Yentsch, 1965). Aufgrund der Tat­
sache, daß zwischen der totalen Chl-a Konzentration und der totalen 
Primärproduktion in der euphotischen Zone eine deutlich positive Kor­
relation besteht (Smith und Baker, 1978), kann die Messung der chloro­
phyllbedingten Änderungen der Ozeanfarbe Aufschluß über die biologische 
Produktivität geben. Als euphotische Zone ist hierbei der Tiefenbereich 
anzusehen, bis zu dem die einfallende solare Strahlung auf 1% ihres 
Ausgangswertes abgefallen ist, d.h. die Strahlung selber als limitie­
render Faktor in Erscheinung tritt. Weiterhin wurde eine positive Kor­
relation zwischen dem Chlorophyllgehalt in der euphotischen Zone und 
demjenigen unterhalb der ersten Attenuationslänge (c^-1) festgestellt. 
Für einen vertikal homogenen Ozean ist dies diejenige Tiefe Z9 0 , aus 
der 90% der aufwärtsgerichteten Strahldichte unmittelbar unterhalb der 
Ozeanober fläche stammen (Gordon und McCluney, 1975). Die Beziehung zwi­
schen der aufwärtsgerichteten Strahldichte und der Chlorophyllkonzen­
tration ist von der Tiefenverteilung letztgenannter abhängig. Daher 
haben Gordon und Clark (1980) eine Beziehung aufgestellt, nach der sich 
die Chlorophyllkonzentration <C> für einen vertikal optisch homogenen 
Ozean zu derjenigen eines geschichteten Ozeans C(z) darstellen läßt. 
Lediglich für einen optisch homogenen Ozean ist z^q = c^-1, da für 
diesen Fall c^ als tiefenunabhängig angesehen werden kann. Andere 
Autoren setzen unterschiedliche euphotische Tiefen fest, so daß etwas 
differierende Beziehungen gefunden wurden (Smith und Baker, 1978). 
Alle derartigen Abhängigkeiten beruhen auf der alleinigen optischen 
Wirksamkeit der chlorophyllhaltigen Schwebstoffe und der mit ihnen ko- 
variierenden Schwebstoffe (’CASE-l-WATER”). Ausgegangen wird bei den 
oben beschriebenen Aussagen von einer exponentiellen Abnahme der Strah­
lung und des Phytoplanktons mit der Tiefe, die in der Realität jedoch 
erheblich anders aussehen kann, da außer der Strahlung als oberem li­
mitierenden Faktor das Nährstoffangebot als unterer limitierender Fak­
tor hinzukommt. Das Nährstoffangebot etwa führt dazu, daß sich das 
Maximum der Phytoplanktonkonzentration bei Ausbildung einer saisonalen 
Sprungschicht im Laufe der Zeit in den Bereich der Thermokline verla­
gert, da bei wachsender Population die Nährstoffe gegenüber der Strah­
lung als limitierender Faktor immer mehr an Bedeutung gewinnen (Wolf, 
1985). Andererseits führt die Erhöhung der Primärproduktion wiederum 
zu einer Veränderung der totalen diffusen Attenuation (”self-shading”), 
was dann wieder die photosynthetischen Prozesse negativ beeinflußt 
(Dörre, 1985).
2.4.Diffuse Reflektion
Die Bestimmung der Ozeanfarbe wird sinnvollerweise über den Begriff 
der diffusen Reflektion R(X) durchgeführt. R(X) ist dabei abhängig von 
dem totalen Absorptionskoeffizienten a sowie vom totalen Rü’ckstreu- 
koeffizienten bj-,. Die diffuse Reflektion R(X) ergibt sich nach Morel 
und Prieur (1977) als
1 bbiU)
(2.2) R(X) = 0.33 P-------
2  ai(X)
i
mit bt,i = b(-,i bi /nr 1
b ^  : RÜckstreuverhältnis (etwa 1% bei Weichtieren, 
bis zu mehreren Prozent bei Hartschalen)
Der Index i bezeichnet die einzelnen Komponenten, die für die Extinktion 
verantwortlich sind, einschließlich des reinen Meerwassers. Ein etwas 
differierender Ausdruck für R(X) ist von Gordon et.al. (1975) veröffent­
licht worden.
Betrachtet man im folgenden nur den Fall des CASE-1-WATER, wie es für 
Messungen im offenen Ozean zulässig ist, so ist das Verhältnis der dif­
fusen Reflektion im blauen und grünen Spektralbereich für die Bestimmung
des Schwebstoffgehaltes geeignet. Eine Zunahme des Chlorophyllgehaltes 
etwa, fuhrt im blauen Spektralbereich durch die verstärkte Absorption 
zu einer Abnahme von R(X), während im grünen Spektralbereich keine oder 
nur eine geringe Änderung von R(X) auftritt. Dieses Verhalten ist in 
Abb. 2-3 schematisch wiedergegeben. Die Absolutwerte von R(X) sind au­
ßer vom Chlorophyllgehalt im starkem Maße von der Algenart selbst ab­
hängig, der spektrale Verlauf von R(X) ist davon jedoch nur wenig be­
troffen (Duntley et.al., 1974). Die Spektren von R(X) zeigen bei Varia­
tion des Chlorophyllgehaltes die Tendenz einer Rotation im Uhrzeiger­
sinn um einen Angelpunkt bei 550 nm. Dieses impliziert die Folgerung, 
für die Bestimmung des Schwebstoffgehaltes im offenen Ozean anstatt 
der diffusen Reflektion R(X) das Verhältnis von R(X) im Bereich stärk­
ster Absorption (440 nm) und am Angelpunkt (550 nm) zu verwenden. Da 
als direkte Meßgröße bei der passiven Fernerkundung nur die aufwärtsge­
richtete Strahldichte Lw(X) unmittelbar über der Wasseroberfläche zur 
Verfügung steht, ist es notwendig, eine Beziehung dieser Größe zur dif­
fusen Reflektion R(X) herzustellen. Die diffuse Reflektion unmittelbar 
unter der Wasseroberfläche ist definiert als
Eu Q LS(X)
(2.3) R = —  =
E(j (1 - p) Fg(X ) u0
mit Fg(X) : extraterrestrische Strahlung an der 
Ozeanoberfläche 
y0  : Cosinus des Sonnenzenitwinkels 
LS(X) : aufwärtsgerichtete Strahldichte unmittelbar 
unterhalb der Ozeanoberfläche
wobei Eu und E,j die aufwärts- bzw. abwärtsgerichteten Bestrahlungs­
stärken sind.
Für isotrope aufwärtsgerichtete Strahldichten wird Q ~ tt gesetzt, ob­
wohl der zahlenmäßige Wert von Q noch unsicher ist (Gordon und Morel,
1983). Solange Q als wellenlängenunabhängig angesehen werden kann, 




■3 Schematische Darstellung eines 
Reflektionsspektrums für CASE-I 
-Water (aus: Robinson (1983)); 
gestrichelt: Spektrum für reines 
Meerwasser. Der Pfeil zeigt den 
Verlauf für zunehmende Chorophyll- 
konzentration.
-4 Verlauf von 8 unterschiedlichen 
bio-optischen Algorithmen 
(Zusammenstellung s. Gordon und 
Morel (1983)).
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Reflektionswerten in zwei Spektralbereichen von Interesse sind. Die 
Betrachtung von Reflektionswerten beinhaltet den prinzipiellen Vorteil, 
daß keine Abhängigkeit von der extraterrestrischen Strahlung besteht. 
Dies ist umso wichtiger, als gerade die Bestimmung des extraterrestri­
schen solaren Spektrums mit Schwierigkeiten verbunden ist.
Mit den Gleichungen (2.2) und (2.3) läßt sich eine direkte Beziehung 
zwischen der aufwärtsgerichteten Strahldichte und den inhärenten opti­
schen Eigenschaften des Meerwassers herstellen. Die Invertierung der 
Gleichungen zur Ermittelung der Konzentration der einzelnen Schwebstoffe 
ist im Prinzip möglich, wenn die spektrale Abhängigkeit der substanzspe­
zifischen Absorption bzw. Streuung bekannt ist (Morel, 1980). In der 
Praxis ist dies jedoch bis heute nur ansatzweise der Fall (Bricaud 
et.al., 1983). Daher ist es unumgänglich, empirische Beziehungen zwi­
schen der Konzentration der Schwebstoffe - im Fall des CASE-1-WATER das 
Chl-a - und den aufwärtsgerichteten Strahldichten aufzustellen.
2.5.Bio-optische Algorithmen
Die empirisch gewonnenen Beziehungen zwischen den aufwärtsgerichteten 
Strahldichten bzw. der diffusen Reflektion und der Chlorophyllkonzen­
tration <C> werden als bio-optische Algorithmen bezeichnet. Sie haben 
in der Regel die Form
Ri p
(2.4) <C> = A ( —  )
Rj
wobei i,j für die Kanäle 1 (443 ym) und 3 (520 ym) des CZCS im Falle 
des CASE-1-WATER oder der Kanäle 2 (520 ym) und 3 (550 ym) im Falle 
des CASE-2-WATER oder für hohe Chlorophyllkonzentrationen stehen. Ver­
gleicht man die bisher veröffentlichten Algorithmen miteinander, so 
fällt die große Variabilität in den Koeffizienten A und B auf (Sturm, 
1983, Gordon und Morel, 1983). Eine willkürliche Auswahl unter den 
meistverwendeten Algorithmen ist in Abb. 2 - 4  wiedergegeben. Die Varia-
bilität erklärt sich aus der Tatsache, daß die Koeffizienten in der Re­
gel aus log-log-Regressionsanalysen von fluorometrischen in-situ Be­
stimmungen der Chlorophyllkonzentration und von Strahldichtemessungen 
an der Oberfläche oder direkt vom Satelliten berechnet wurden und somit 
von den jeweils örtlich vorherrschenden Phytoplanktonpopulationen und 
der vertikalen Verteilung in der Wassersäule abhängig sind. Hinzu kommt 
die relativ große Ungenauigkeit bei der in-situ Bestimmung des Chl-a, 
die bei ca. 30% liegt.
Abschließend läßt sich sagen, daß der komplizierte und teilweise noch 
ungeklärte Zusammenhang zwischen den Schwebstoffen und ihrer optischen 
Wirksamkeit im sichtbaren Spektralbereich eine Genauigkeit in der Grö- 
ßenordung von 30% bei der Bestimmung des Gesamtchlorophyllgehaltes zu­
läßt. Darin gehen die Unsicherheiten bei der Korrektur der atmosphärisch 
bedingten Streuanteile am Gesamtsignal noch nicht ein. Höhere Genauig­
keiten lassen sich nur bei Anwendung regional spezifizierter Algorith­
men erreichen (Viollier und Sturm, 1984). Für den Bereich des offenen 
Nordatlantiks liegen bislang keine regional begrenzten Algorithmen vor. 
Im Falle des CASE-2-WATER kommt erschwerend hinzu, daß völlig unter­
schiedliche Kombinationen von organischen und mineralischen Schweb­
stoffen die gleiche diffuse Reflektion zur Folge haben können (Bukata 
et.al., 1981). In diesem Fall bringt die Verwendung der Blau/Grün Algo­
rithmen keine befriedigenden Ergebnisse. Hier können der Einsatz der 
passiven Fluoreszenzfernerkundung sowie von aktiven Lidarsystemen ent­
scheidende zusätzliche Informationen über die einzelnen Schwebstoff­
klassen liefern (Schmitz-Peiffer, 1986).
Außer der Bestimmung von <C> kann auch der totale diffuse Attenua­
tionskoeffizient cT mittels des Verhältnisses der diffusen Reflektion 
bestimmt werden. Austin und Petzold (1981) haben für 490 nm und 520 nm 
entsprechende Algorithmen aufgestellt (Abb. 2-5).
Da das Ziel der vorliegenden Arbeit nicht in einer exakten Bestimmung 
des totalen Gehaltes an Schwebstoffen liegt, wird im folgenden jeweils 
nur der totale diffuse Attenuationskoeffizient CT5 2 0  9emäß Abb. 2-5 
verwendet.
3. Erfassung und Aufbereitung der Radiometerdaten
Für die Analyse der Oberflächenfelder wurden ausschließlich Daten ver­
wendet, die von nahezu polarumlaufenden Satelliten stammen. Zur Tempera­
turbestimmung wurde das Advanced-Very-High-Resolution-Radiometer AVHRR 
an Bord des Satelliten NOAA- 6  (N-6 ) sowie die modifizierte Version 
AVHRR/2 auf NOAA-7 (N-7) verwendet. Die Trübungsmessungen erfolgten 
mit dem Coastal-Zone-Color-Scanner CSZS an Bord des NASA-Satelliten 
NIMBUS-7.
Im folgenden werden die beiden Radiometer, die Kalibration der Daten 
sowie die Korrektur der atmosphärischen Einflüsse diskutiert.
3.1.Das Advanced Very High Resolution Radiometer (AVHRR)
Das AVHRR ist als 5-Kanal Radiometer ausgelegt, von denen 3 Kanäle im 
infraroten (IR) Spektralbereich liegen. Die Lage der Kanäle im Spektrum 
sowie ihre spektrale Empfindlichkeit ist in Abb. 3-1 und Abb. 3-2 wie­
dergegeben. In der NOAA- 6  Version des AVHHR sind nur 2 IR-Kanäle vor­
handen, der Kanal 5 ist eine identische Version des Kanals 4. Die Kanä­
le befinden sich in den sogenannten atmosphärischen Fensterbereichen. 
Die Empfindlichkeit der Sensoren beträgt 0.12 K NEAT (Net-Equivalent- 
&-Temperature) bei 300 K für die Kanäle 4 und 5. Der Kanal 3 hatte ein 
NEAT von ca. 0.2 K innerhalb der ersten 12 Monate nach dem Start. Danach 
setzte eine Erhöhung des radiometrischen Rauschens durch elektronische 
Interferenz ein. Seit 1983 wird daher mit der Prozedur des sogenannten 
”Ausgasen” des Sensors alle 6 bis 12 Monate das Rauschniveau wieder 
auf das Niveau zum Zeitpunkt des Startes gebracht (McClain et.al., 
1985). Dies bezieht sich nur auf das N-7 AVHRR. Eine ausführliche Be­
schreibung der TIROS-N-NOAA-Satellitenserie und der mitgeführten Instru­
mente findet sich bei Schwalb (1978).
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3-2 Spektrale Empfindlichkeit der N-7 AVHRR12 Kanäle 3,4 und 5
3 .1 .1 .Kalibration der IR - Kanäle
Die Prozedur der Kalibration der Infrarot-Kanäle orientiert sich im 
wesentlichen an den von Lauritzen et.al. (1979) veröffentlichten Metho­
den. Dabei wird von einem linearen Zusammenhang zwischen dem Empfangs­
signal und der Strahldichte ausgegangen. Die Bestimmung der Koeffizien­
ten für diesen Zusammenhang erfolgt durch eine lineare Anpassung an zwei 
Eichpunkte, die unterhalb und oberhalb des ozeanographisch relevanten 
Temperaturbereiches liegen. Es wird dabei die 3 K Hintergrundstrahlung 
des Weltraumes und ein instrumenteninterner Schwarzkörper mit einer 
Temperatur von etwa 288 K verwendet. Die aktuelle Temperatur des Schwarz­
körpers wird mittels vier Platinwiderstandsthermometern (PRT) bestimmt, 
die eine Genauigkeit von + 0.1 K besitzen (Brown et.al., 1985). Die 
mittlere Temperatur des internen Schwarzkörpers ergibt sich dann als 
arithmetisches Mittel der vier Thermometerwerte. Brown et.al. (1985) 
stellten bei detaillierten Untersuchungen von NOAA-7 Daten mehrerer 
Orbits fest, daß die Temperaturen der vier Thermometer innerhalb von 
26 min um etwa 5 K variieren können. Außerdem wurde überraschenderwei­
se eine Variation der Temperaturdifferenzen zwischen den einzelnen 
Thermometern festgestellt, was ein Indiz für interne Wärmeflüsse in­
nerhalb des Schwarzkörpers ist und die allgemein verwendete Annahme 
einer Gleichwichtung der vier Thermometer in Frage stellt.
Die Strahldichte des internen Schwarzkörpers berechnet sich als
0) .
T r 21
(3.1) Li' = j e(to) Bt(üj) $i(ü)) du 
u> .
li
By(o)) ist die Plank’sche Funktion, die hier mit den in Abb. 3-1 und 
Abb. 3-2 wiedergegebenen spektralen Transmissionsfunktionen |(oj) ge­
wichtet wird. Wj und u>2 geben die Begrenzungen der Transmissionsfunk- 
tionen an. Die Emissivität e(ü>) wird zu 1 gesetzt. In der Praxis än­
dert sich (3.1) zu
6 0
(3.2) LjT = ^ Bf(wj_) §(ü>i) 
i=°
Dies kann zu Diskrepanzen bei der Temperaturbestimmung von externen Ob­
jekten, die Schwarzkörper-Eigenschaften aufweisen, führen, da der vom 
Hersteller angegebene Wert für des Emmissionsvermögen des internen 
Schwarzkörpers bei 0.995 liegt und es durch die Verwendung von e(w) = 1 
bei 300 K des externen Objektes zu einer Differenz von 0.4 K zwischen 
der berechneten und der wahren Temperatur kommen kann (Brown et.al., 
1985). Diese Differenz ist instrumentenabhängig und sie verschwindet, 
wenn die Differenz des Emissionsvermögens zwischen dem internen Schwarz­
körper und dem externen Objekt gegen Null geht. Dies ist für das Meer- 
wasser als externes Objekt der Fall.
Um das zusätzliche Rauschen, das durch eine scanlinienweise Berechnung 
und Anwendung der Kalibrationswerte entsteht, zu minimieren, wurden 
die Werte über jeweils eine Szene gemittelt. Sodann wurden alle Werte, 
die sich um mehr als den doppelten Wert der Standardabweichung vom 
Mittelwert unterschieden, eliminiert und die übrigen Werte nochmals 
gemittelt. Mit den so erhaltenen Werten wurden die einzelnen Szenen 
kalibriert. Wurde ein Trend in den Werten festgestellt, so wurde mit 
der Methode der kleinsten Quadrate eine lineare Anpassung an die Kali- 
brationsdaten vorgenommen und die Rohdaten mit den so bestimmten Koef­
fizienten behandelt. Dieses Verfahren wurde allerdings erst im Laufe 
der Datenanalyse eingeführt, sodaß einige Datensätze mit ungemittelten 
Werten kalibriert worden sind. Dies äußert sich in teilweise erkennbaren 
Streifenmustern in den Bildern der Oberflächentemperatur. Ein Beispiel 
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Abb. 3-3 Abweichungen der Kalibrationswerte des N-7 AVHRR/2 Kanal 4 
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Abb. 3-4,5 Fehler in der Helligkeitstemperatur aufgrund der Nichtlinea- 
n t a t  der Kanäle 4 und 5 für N-6 (oben) und N-7 (unten)
3.1.2.Invertierung der Strahldichten
Die Invertierung von Gleichung (3.2) zur Bestimmung der Helligkeitstem­
peratur aus den Strahldichten erfolgt mittels zweier verschiedener Ver­
fahren:
1. Für den jeweils interessierenden Temperaturbereich wird eine Tabelle 
aufgestellt, in der die Werte von LjJ in Abhängigkeit von T angege­
ben werden. Diese tabellarische Zusammenstellung erlaubt dann die 
Invertierung von Gl. (3.1), wobei die Genauigkeit nur von der Auflö­
sung von T abhängt.
2. Für den Temperaturbereich zwischen 270 K und 300 K hat Singh (1984) 
eine Lösung der Invertierung in der Form
bl
(3.3) ln Li(cu) = a: + —  i = 3,4,5
Ti
angegeben. Mittels einer Least-Square Analyse wurden die Koeffizien­
ten a^ und b^ für die AVHRR-Sensoren auf den Satelliten TIROS-N, 
NOAA- 6  und NOAA-7 bestimmt. In allen Fällen wird von Singh ein maxi­
maler Fehler bei der Bestimmung der Helligkeitstemperatur von unter
0.01 K angegeben.
Voraussetzung für das beschriebene Prinzip der Kalibration der Radio­
meterdaten ist das lineare Verhalten der Detektoren. Dies ist jedoch 
streng genommen nur für den Indium-Antimon Detektor des Kanal 3 der 
Fall. Die Detektoren der Kanäle 4 sowie 5 zeigen dagegen eine Nichtli­
nearität in ihrem thermischen Verhalten. Eine erste Korrektur dieser 
Nichtlinearität geschieht durch die Verschiebung des unteren 
Eichpunktes, der durch die Strahlung des freien Weltraumes definiert 
wird. In der Praxis wird zu dieser Nullpunkt-Strahlung ein negativer 
Wert addiert, der den Fehler der Nichtlinearität mindert. Die entspre­
chenden Werte sind bei Lauritzen et.al. (1979) für das TIROS-N-AVHRR 
sowie in den entsprechenden Anhängen für die anderen Radiometer zu fin­
den. Die hiernach noch verbleibenden Fehler in der Helligkeitstemperatur
sind in Abb. 3-4 und Abb. 3-5 wiedergegeben. Durch lineare Interpolation 
zwischen den Stützstellen wird jeweils die zugehörige Temperaturkorrek­
tur errechnet. Die Genauigkeit liegt hierbei bei 0.01 K. Diese Methode 
ist identisch mit dem Verfahren anderer Autoren (z.B. Llewellyn-Jones 
et.al., 1984). Singh (1984) benutzt anstelle der linearen Interpolation 
eine Regressionsanalyse im Bereich zwischen 270 K und 300 K. In der 
vorliegenden Arbeit wurden beide Verfahren alternativ verwendet. Das 
Fehlen einer eindeutigen und in sich konsistenten Beschreibung für die 
AVHRR-Kalibration durch die NOAA bzw. den Instrumentenhersteller hat 
zu einer Unsicherheit bei den Anwendern der Daten geführt (Minett, 
(1984)). So ist erst für die Kalibration des N0AA-9-AVHRR eine 
einigermaßen vollständige Beschreibung durch die NOAA publiziert wor­
den (Lauritzen et.al., 1979, Anhang N—9)!
Eine detaillierte Untersuchung über das Verhalten der AVHRR-Sensoren 
zeigt die Notwendigkeit einer präzisen Korrektur der Nichtlinearität 
(Brown et.al., 1985). Dabei zeigte sich, daß die Vernachlässigung der 
temperaturabhängigen Nichtlinearität aus Abb. 3-5 bei den von NOAA-NESS 
durchgeführten Kalibrationen zu signifikanten Fehlern bei der Bestim­
mung der Helligkeitstemperaturen führt. Für die Radiometer auf TIROS-N 
bis NOAA- 8  wurde von NOAA-NESS keine explizite Korrektur durchgeführt. 
Lediglich der untere Eichpunkt wurde durch die oben erwähnte Addition 
einer negativen Strahldichte verschoben. Nach Angaben von NOAA-NESS 
wurde eine Korrektur nur indirekt durch die Regressionsanalyse mit 
in-situ-Bojentemperaturen im Rahmen der Bestimmung der SST-Algorithmen 
durchgeführt. Es ist somit also nicht unmittelbar klar, inwieweit die 
unterschiedlichen Verfahren der Kalibration zu Unstimmigkeiten bei der 
anschließenden Bestimmung der Ozeanoberflächentemperatur führen.
3.2.Kalibration des CZCS - Infrarotkanals
Der CZCS besitzt mit dem Kanal 6 zwischen 10.5 ym und 12.5 pm ebenfalls 
einen Infrarotkanal. Das Signal/Rausch-Verhältnis ist mit NEAT = 0.22 K 
bei 270 K größer als beim AVHRR. Der Kanal 6 des CZCS ist seit Beginn 
des Experiments durch ein hohes Rauschen beeinträchtigt, das sich bis
1982 soweit verstärkte, daß keine sinnvollen Untersuchungen mehr mit 
diesem Sensor unternommen werden konnten.
3.3.Korrektur atmosphärischer Einflüße im Infrarot
Die Korrektur der Helligkeitstemperaturen in Bezug auf die atmosphäri­
sche Attenuation erfolgt mittels der sogenannten ”Split-Window”-Methode. 
Der Grundgedanke dieser Technik beruht auf der unterschiedlichen Trans­
mission innerhalb der atmosphärischen Fensterbereiche. Diese Methode 
geht zurück auf Anding und Kauth (1970) und wurde von Prabhakara et.al. 
(1974) sowie McMillin und Crosby (1984) theoretisch untermauert. Im 
folgenden soll kurz der wesentliche Gedanke erläutert und die verwen­
deten Korrekturgleichungen vorgestellt werden.
In allen spektalen Bereichen wird die von der Ozeanoberfläche emittierte 
Strahlung von atmosphärischen Bestandteilen absorbiert und reemittiert. 
Die diesen Prozess beschreibende StrahlungsÜbertragungsgleichung kann 
unter der Voraussetzung einer weitgehenden Wellenlängenunabhängigkeit 
der mittleren Strahlung der Atmosphäre in den Fensterbereichen dahin­
gehend modifiziert werden, daß die Schwarzkörperstrahlung der Ozean- 
oberfläche, B5 , als Linearkombination der Strahldichte bei zwei Wellen­
längen (L]_, L2 ) dargestellt werden kann:
(3.4) BS - Li = ^ 7 ^ (Ti - T2)
t u n d  t2  bezeichnen hierbei die Transmissionen. Sie sind abhängig von 
der Wellenlänge, dem Zenitwinkel sowie dem Atmosphärendruck an der Ober­
fläche. In der Praxis werden mittels eines atmosphärischen Transmissions­
modells (Weinreb und Hill, 1980) und eines Satzes geographisch und sai­
sonal unterschiedlicher Temperatur- und Feuchteprofile synthetische 
Helligkeitstemperaturen für die AVHRR-Spektralkanäle erstellt. Mittels 
Regressionsrechnungen werden die Koeffizienten für verschiedenen Kom­
binationen der Fensterkanäle bestimmt (Deschamps und Phulpin, 1980; 
McClain, 1981; Barton, 1983). z.B.:
(3.5) T5 - Tj_]_ = a (Tj_i - ^12) + b
mit T5 : Oberflächentemperatur
T]_i : Helligkeitstemperatur im Kanal 4 (11 um)
Tj2  : Helligkeitstemperatur im Kanal 5 (12 ym)
Eine äquivalente Losung des Problems bietet auch die Messung bei einer 
Wellenlänge und zwei unterschiedlichen Blickwinkeln (McMillin, 1975; 
Chedin et.al., 1982). Es stellte sich heraus, daß die Regressionen sehr 
geringe Standardabweichungen aufwiesen, sich jedoch ein signifikanter, 
temperaturabhängiger Trend zeigte, sobald reale Ozeanoberflächentempe- 
raturen verwendet wurden (McClain, 1981). Daher werden die Modellrech­
nungen jeweils durch eine Regressionsanalyse mit einem Satz von Tem- 
peraturmeßwerten frei driftender Bojen korrigiert (Strong und McClain,
1984). Die in den Simulationsrechnungen nicht explizit berücksichtigten 
Einflüsse der Temperaturdifferenz Luft/Wasser sowie der Emissivität 
werden durch die Regressionsanalyse implizit mit einbezogen. Das gleiche 
gilt für den in Kap. 2.1. diskutierten Temperaturgradienten im Bereich 
des obersten Millimeters der Grenzschicht Ozean-Atmosphäre.
Die Grenzen der empirischen Korrekturalgorithmen zeigen sich bei anor­
malen atmosphärischen Bedingungen, wenn die Simulationsprofile nicht 
mehr als typisch für die realen Verhältnisse angesehen werden können. 
Als bisher extremstes Beispiel hierfür kann der massive Anstieg von 
stratosphärischem Aerosol als Folge des Ausbruchs des El’Chichon-Vulkans 
(Mexiko) im April 1982 gelten. Die Erhöhung des vornehmlich aus H SO 
bestehenden Aerosols führte im Sommer und Herbst 1982 im Bereich zwi­
schen 10°N und 30°N zu einer Erhöhung der Attenuation, die der wasser­
dampf bedingten Absorption gleichkommt (Walton, 1985).
Um den Einfluß der höheren Absorption bei großen Zenitwinkeln (0) zu 
berücksichtigen, wurde eine zusätzliche Korrektur in Bezug auf diesen 
Parameter angebracht (McClain in Llewellyn-Jones et.al., 1984)
(3.6)
Tsst = -0.14 + T]_]_ + 2.346(T^ - T12) + 0.655(T;q - Tj^Hsecö - 1 ).
Diese Beziehung ist mit einem RMS-Fehler von 0.44 K und einem Bias von 
-0.15 K behaftet. Modellrechnungen von Barton (1985) zeigen, daß zumin­
dest für niedrige geographische Breiten eine Scanwinkelberücksichtigung 
unerläßlich ist, wenn Genauigkeiten besser als 0.5 K erreicht werden 
sollen. Bartons Ergebnisse werden auch durch neuere Modellrechnungen 
von Schlüssel (1986, pers. Mitteilung) bestätigt.
Alle Oberflächentemperaturberechnungen für das AVHRR/2 auf NOAA-7, die 
in der vorliegenden Arbeit durchgeführt wurden, sind mit Gleichung (3.6) 
gemacht worden. Helligkeitstemperaturen des N0AA-6-AVHRR wurden nicht 
korrigiert, da es sich fast ausschließlich um Tagesüberflüge handelt, 
bei denen eine 2-Kanal-Korrektur aufgrund der Unbrauchbarkeit des
3.7 ym-Kanals nicht möglich ist. Der 11.5 ym-Kanal des CZCS wurde eben­
falls nicht korrigiert.
3.4.Der Coastal Zone Color Scanner (CZCS)
Der Coastal-Zone-Color-Scanner (CZCS) ist als das erste, speziell für 
die Fernerkundung der Ozeanfarbe konzipierte Radiometer als Nutzlast 
auf dem polarumlaufenden NASA-Wettersatelliten NIMBUS-7 im Oktober 1978 
gestartet worden und arbeitete bis zum Sommer 1986. Es ist als 6 -Kanal 
Radiometer konzipiert, wobei 5 Kanäle im sichtbaren bzw. nahen infra­
roten Spektralbereich liegen. Die Anordnung dieser Kanäle sowie ihre 
spektrale Empfindlichkeit ist in Abb. 3-6 wiedergegeben. Die wichtig­
sten Eigenschaften der einzelnen Kanäle sind in Tabelle 3.1 zusammen­
gefaßt. Eine ausführliche Beschreibung des Radiometers findet sich bei 
Hovis (1978). Im folgenden soll die Kalibration der Kanäle 1 - 4  er­
läutert werden. Der Kanal 5 wird aufgrund seiner geringen Empfindlich­
keit und der großen spektralen Breite lediglich verwendet, um Unter­
scheidungskriterien zwischen Land-, Wasser- und Wolkenoberflächen zu 
liefern.
Tab. 3.1 Eigenschaften der CZCS-Sensoren
Kanal Wellenlänge Bandbreite Signal/Rauschverhältnis Zweck
(nm) (nm) (mW cm- 2  sr- 1 um-1)
1 443 ±10 > 150 bei 5.41 Chloropyhll- 
(blau) absorption
2 520 ±10 > 140 bei 3.50 Chlorophyll- 
(grün) korrelation
3 550 ±10 > 125 bei 2.86 Gelbstoff 
(gelb)
4 670 ±10 > 100 bei 1.34 Chlorophyll- 
(rot) fluoreszenz
5 750 ±50 > 100 bei 10.8 Oberflächen- 
(rot) Vegetation
6  11.5 ym ± 1  ym NEAT = 0.22 K Oberflächen- 
(infrarot) bei 270 k temperatur
3.4.1.Kalibration der Kanäle im sichtbaren Spektralbereich
Aufgrund des extrem hohen Anteils der Streustrahlung aus der Atmosphäre 
sowie der reflektierten Strahlung von der Ozeanoberfläche (= 80% im 
blauen, bis 90 - 95% im roten Teil des Spektrums) beeinflussen Varia­
tionen der optischen Eigenschaften des Ozeans weniger als 10 - 20% des 
Gesamtsignals. Um quantitative Aussagen über die im Kapitel 2.2. erläu­
terten Schwebstoffe machen zu können, ist eine Auflösung in mindestens 


























Spektrale Empfindlichkeit der Sensoren des CZCS (Kanäle 1-5)
ORBIT - NR.
flbb. 3-7 Sensitivitätsverlust der CZCS-Kanäle 1-4 (nach Sturm (1985))
dig. Für eine optimale Ausnutzung der Sensorempfindlichkeit kann daher 
eine Bereichswahl vorgenommen werden. Die absolute Genauigkeit der 
Eichung vor dem Start liegt nach Angaben von Sörensen (1981) zwischen 
5% und 10%. Die Unsicherheiten in der Kalibration werden noch verstärkt 
durch einen nicht näher quantifizierbaren Alterungsprozeß der internen 
Referenzlampe für die Kalibration. In der Praxis bedeutet dies, daß 
bei Verwendung der intern bestimmten Kalibrationswerte im Extremfall 
die Strahldichte bei 440 nm kleiner wird als die theoretisch mögliche 
Strahldichte für einen totalabsorbierenden Ozean und eine aerosolfreie 
Atmosphäre. Aus diesem Grunde sind von verschiedenen Autoren kanalab­
hängige Korrekturkoeffizienten ermittelt worden, indem für eine Reihe 
von Überläufen "klare” Bildpunkte extrahiert wurden und unter Verwendung 
entsprechender Aerosoltypen die theoretisch zu erwartenden Strahldichten 
am Sensor berechnet wurden (s. Sturm, 1983). Dabei gibt es erhebliche 
Differenzen zwischen den einzelnen Untersuchungen. Diese sind teilweise 
durch die unterschiedlichen Zeitpunkte der Untersuchungen und den daraus 
resultierenden Extrapolationen erklärbar.
In der vorliegenden Arbeit wurde im frühen Stadium die Korrektur von 
Viollier (1982) zusammen mit der Justierung der Eichung und den extra­
terrestrischen Strahldichten von Gordon et.al. (1983b) verwendet. Dies 
führte jedoch in einigen Fällen zu unbefriedigenden Ergebnissen, da 
auch in eindeutig chlorophyllarmen Regionen des offenen Ozeans die 
”clearest-water”-Methode (Kap. 3.5.8.) keine physikalisch sinnvollen 
Ergebnisse lieferte. Daher wurden die verwendeten Datensätze zu einem 
späteren Zeitpunkt mit den Korrekturwerten von Sturm (1985)(Abb. 3-7) 
nochmals bearbeitet, wobei diese Ergebnisse in sich wesentlich kon­
sistenter erscheinen (siehe Kap. 3.5.8.). Die relative Genauigkeit 
wird von Sturm mit 6% für Orbitnummern < 30000 angegeben. Eine ab­
schließende Bewertung der Kalibrationsmethoden scheint noch verfrüht, 
da aufgrund des experimentellen Charakters der CZCS-Mission die Analy­
senmethoden erst sukzessive entwickelt wurden und auch im gegenwärtigen 
Stadium noch keine endgültige Form besitzen.
3.5.Korrektur atmosphärischer Einflüsse im sichtbaren Spektralbereich
Für die Diskussion der Korrekturverfahren ist es sinnvoll, sich die
verschiedenen Komponenten der gemessenen Strahlung zu verdeutlichen
(Abb. 3-8). Dabei läßt sich die vom Sensor gemessene Strahldichte Lj(X)
schreiben als:
(3.7) Lt (A) = LR(A) + La (X) + Lh (A) + LG (X) + t(A) LW(A)
mit: Lr (\) Anteil durch Rayleigh-Streuung
Lft(A) Anteil durch Aerosol-Streuung
L[_|(X) Anteil durch diffuse Himmelsstreuung
Lq (A) Anteil durch direkte Reflektion an der Ozeanoberfläche
Lfl(A) Anteil aus dem Ozean
t(A) diffuse Transmission
Die ersten vier Komponenten setzen sich zusammen aus
a) Photonen, die durch die Atmosphäre in das Blickfeld des Sensors ge­
streut werden
b) gestreute oder ungestreute Photonen, die von der Ozeanoberfläche 
außerhalb des Pixels reflektiert und dann in das Blickfeld gestreut 
werden
c) ungestreute Photonen, die an der Oberfläche des Pixels reflektiert 
werden
d) Photonen, die in der Atmosphäre gestreut werden und dann von der 
Oberfläche des Pixels in das Blickfeld des Sensors reflektiert wer­
den.
Der ozeanbedingte Anteil L^(A) setzt sich zusammen aus
e) Photonen, die im Ozean diffus reflektiert oder einfach, bzw. mehr­
fach an Wassermolekülen und suspendiertem Material gestreut werden 
und danach den Ozean verlassen
f) Photonen, die außerhalb des Pixels im Ozean gestreut werden und 
nachträglich in des Blickfeld gestreut werden.
Der letzte Punkt macht es notwendig, die Ozeanoberfläche als Lambert’- 
schen Reflektor zu betrachten und die diffuse Transmission zu verwen-
Abb. 3-8 Schematische Darstellung der einzelnen Strahldichtekomponenten 












i = INKLINATION IM NAOIR
Abb. 3-9 Schematische Darstellung der Winkelverhältnisse für die Kor­
rektur der atmosphärischen Streuanteile (nach Sturm (1983))
den. Implizit wird dabei vorausgesetzt, daß sich L^(X) nicht wesentlich 
von einem Pixel zum nächsten ändert. Die theoretisch zu bestimmenden 
Komponenten Lr (X), L|-|(A), Lq (X) und t(X) werden im folgenden erläutert 
und die verwendeten Größen dargestellt.
3.5.1.Extraterrestrische Strahlung
Als Energiequelle für alle im folgenden beschriebenen Prozesse dient 
die solare Strahlung. Es wurden für die Kanäle 1 - 4  des CZCS und den 
Kanal 1 des AVHRR mittlere Strahlungsflußdichten nach Neckel und Labs 
(1981) verwendet, wobei die spektrale Empfindlichkeit der Kanäle schon 
berücksichtigt ist (Tab. 3.2).
Tab. 3.2






Die jahreszeitlich bedingte Variation der solaren Strahlung wurde be­
rücksichtigt durch die Form:
(3.8) E0 (X) = E0 (X) [ 1 + e cos [ 2l ]] 2
e = 0.0167 : Exzentrizität der Erdbahn 
D : julianischer Tag
3.5.2.Berechnung der Streuwinkel
Für die Berechnung der Streu-Phasenfunktionen sind zwei verschiedene 
Streuwinkel von Bedeutung, die jeweils einen physikalischen Streupro­
zess beschreiben.
- Streuung von Photonen in der Atmosphäre ohne Wechselwirkung mit der 
Ozeanoberfläche (!_)(Prozess (a))
- Streuung von Photonen in der Atmosphäre vor oder nach Reflektion an 
der Ozeanoberfläche (5+)(Prozess (b,d)).
Für die Bestimmung dieser Winkel sind für einen Pixel die Zenitwinkel 
für Sonne und Satellit (0O,8), die entsprechenden Azimutwinkel ($o>$^> 
die geographische Position des Pixels (^»Ap) und Stundenwinkel (*1^ ), 
sowie die Deklination der Sonne (6) erforderlich. Eine schematische 
Darstellung der WinkelVerhältnisse ist in Abb. 3-9 wiedergegeben. Die 
Bestimmung der geographischen Position des Pixels wird in Kap. 4.3. 
erläutert. Deklination und Stundenwinkel der Sonne berechnen sich zu:
(3.9) 6 = 23.49 sin (<ji 968 D - 78)
(3.10) t|>t = (12 - ^  - TGMT) 15
15 3600
mit D : julianischer Tag
Tqmj : Zeit der Beobachtung in GMT 
Eq : Zeitgleichung
Für die Sonnenzenit- und Azimutwinkel folgt dann
(3.11) 80 = arccos (sin IJJp sin 6 + cos ipp cos 6 cos ljJt )
Io = arcsin (cos 5 sin / sin 60 )
Die entsprechenden Satellitenbezogenen Winkel sind gegeben durch die 
Parallaxenkorrektur
(3.12) 0 = arcsin ( R ^ H sin 0$) 
und
(3.13) $ = Js - arcsin (sin i0 / cos Ipp)
n + U ••
wobei R das Verhältnis von Orbitradius zu Erdradius darstellt und 
i0  die Inklination der Satellitenbahn am Äquator. Die Winkel 8 5  und $ 5  
sind die Nadir- bzw. Azimutwinkel des Pixels im Satelliten-Koordinaten- 
system. Die Streuwinkel können dann gemäß der schematischen Darstellung 
in Abb. 3-9 bestimmt werden zu
(3.14) 3?+ = arccos [ ±cos 0 cos 0O - sin 0 sin 0O cos (0 - 0O )]
Im folgenden wird \i = cos 0 und p0 = cos 0O verwendet.
3.5.3.Berechnung des reduzierten Zenitwinkels
Für die Bestimmung der Transmissionen ist die Wegstrecke durch die At­
mosphäre von entscheidender Bedeutung. Da in der vorliegenden Arbeit 
keine Rücksicht darauf genommen werden konnte, daß die Datenausschnitte 
möglichst nahe dem Lotfußpunkt des Satelliten lagen, wurde eine Korrek­
tur des Satellitenzenitwinkels bezüglich der real gekrümmten Atmos­
phäre eingeführt. Abb. 3-10 verdeutlicht graphisch den Zusammenhang 
zwischen dem realen Zenitwinkel 0 und dem reduzierten Zenitwinkel 0*, 
der für die Berechnung der Transmissionen verwendet wurde. Es gilt:
(3.15) cos 0’ = H / (R2 + (R + H ) 2 - 2(R + H) R cos 0 G )z
wobei R den Erdradius und 0q den geozentrischen Winkel zwischen Pixel 
und Satellit repräsentieren. In allen folgenden Darstellungen ist bei 













EFFEKT DES REDUZIERTEN ZENITWINKELS
Abb. 3-10 Verhältnis von Zenitwinkel zu reduziertem Zenitwinkel in Ab­
hängigkeit vom Zenitwinkel
Abb. 3-11 Aerosol-Streuphasenfunktion
große Satellitenzenitwinkel führt die Annahme einer planparallelen At­
mosphäre zu Fehlern in der Transmissionsberechnung von bis zu 12%.
3.5.4.Diffuse Transmission
Die Notwendigkeit der Verwendung der diffusen Transmission ist bedingt 
durch die Streuanteile, die von umliegenden Pixeln in das eigentliche 
Blickfeld gelangen. Die Transmission berechnet sich als
(3.16) t(X) = exp [ - {t r/2 + x0z + xa ß} / M ]
Dabei ist ß der Rückstreukoeffizient für Aerosol, gegeben durch 
ir
ß = 2tt J* Pa(0) sin 9 dB 
tt/2
Die optische Tiefe bezüglich der Rayleigh-Streuung ist nach Möller 
(1973) definiert als
(3.17) tr(X) = 8.79 10- 3 X- “- 09 (X in um)
Dabei wird vorausgesetzt, daß der Luftdruck mit dem Standarddruck 
(1013 hP) übereinstimmt.
Ozon wird als Spurenstoff hauptsächlich in der Stratosphäre angetroffen, 
mit maximalen Konzentrationen bei 20 - 25 km Höhe. In den vorliegenden 
Rechnungen wurden mittlere Absorptionskoeffizienten nach Sturm (1983) 
verwendet, die in Tabelle 3.3 wiedergegeben sind: Die optische Tiefe 
des Ozeans wurde bei Annahme einer mittleren Ozonmasse von 
7.3 gm2 = 0.34 cm NTP errechnet.
Tab. 3.3
Wellenlänge / nm | 440 520 550 670 560 - 680
_____________________I-------------------------------------------------------------------------------------------------
Absorptions- |
Koeffizient / cm“1 | 0.001 0.055 0.092 0.036 0.037
Die optische Tiefe bezüglich der Aerosolstreuung ist für den konkreten 
Fall nicht bekannt und bildet die Hauptschwierigkeit bei der Atmosphä­
renkorrektur. Allgemein ergibt sich für maritimes Aerosol mit Größen- 
verteilungen von
(3.18) n(r) = C r_ü) , w = 3.3 
eine optische Tiefe gemäß
(3.19) Tg ~ X' ^ 2 3 , o)—2 : Angströmkoeffizient
woraus die Wellenlängenabhängigkeit von t (X) ~ X-1*^ resultiert.
3.5.5.Rayleigh-Streuung
Der durch Rayleigh-Streuung bedingte Anteil am Gesamtsignal läßt sich 
ausdrücken als
(3.20) Lr(X) = wR(X) tr(X) E0 ’(X) p(0,8o ,X)
Die Albedo bei Einfachstreuung wr(X) wurde wellenlängenunabhängig als 
wr = 1 festgesetzt. E0 ’(X) ist die aktuelle extraterrestrische Bestrah­
lungstärke nach dem zweimaligen Durchgang durch die Ozonschicht. Der 
letzte Ausdruck in Gl. 3.20 beschreibt das Streuverhalten:
(3.21) p(e,e0,x) = [ p(!L,x) + p($+,x)(p(e) + P(e0))] / y
mit der Streufunktion P($±,X), der Fresnel-Reflektion p(8 ) und dem 
Brechungswinkel 6 ’.
3.5.6.Diffuse Himmelsstrahlung
Das Himmelsglitzern, ergibt sich als
ESkyU) r -Et r U )  + Tfl(X) + t q z (X)] -|
(3.22) LH (X) = p(y) ------- e x p [ ------------- --------------J
Die Himmelsstrahlung ESky(X) wird nach Turner (1973) berechnet
(3.23)
r yo 2 1
ESky<» = E0 exp (-t0z / y0 ) [ + ^  J exp (-t(X) / u0 )
mit t (X) = Tft(X) + t r (X)
t r (X) / 2 + aa t a (X) 
n “ x(X)
aa bezeichnet den Vorwärtsstreufaktor der Aerosolphasenfunktion. Für
die Phasenfunktion P^ wird eine Approximation mittels der 2-Term
Henyey-Greenstein-Funktion durchgeführt (Abb. 3-11). Die Parameter 
gl = 0.8, Q2 = 0.5 und aa = 0.985 wurden entsprechend einem maritimen
Aerosoltyp gewählt (Sturm, 1981).
3.5.7.Sonnenglitzern
In den Daten eines scannenden Radiometers erscheint das Gebiet erhöhter 
Reflektion direkter Solarstrahlung als langgestreckte Ellipse mit Nord- 
Süd Ausdehnung. Für den CZCS kann der Einfluß des Sonnenglitzerns auf­
grund der Scangeometrie vernachlässigt werden, da die Neigung der op­
tischen Achse aus der Ebene senkrecht zur Flugbahn des Satelliten das 
Auftreten des Sonnenglitzerns im Blickfeld des Sensors verhindert. Für 
das AVHRR ist dies jedoch nicht der Fall. Die am Sensor registrierte 
Strahldichte aufgrund des Sonnenglitzerns läßt sich schreiben als
ES U )  p(oo)
(3.24) Lq (X) = -----------PW
4y yn1*
mit Es(X) = E0(X) exp ( - t (X ) / p)
cos 2 ü) = y y0 + ( 1 - y ) 2 ( 1 - y0 ) 2 cos^e " 8 o)
p(üj) ist der Reflektionsfaktor und yn = cos 8 n der Cosinus des Bi-Sek- 
tors, der sich aus den Zenitwinkeln ergibt. gibt die Wahrscheinlich­
keit an, mit der ein Oberflächenelement derart ausgerichtet ist, daß 
maximale Reflektion im Blickfeld des Sensors auftritt. Diese ist mit 
der Oberflächenrauhigkeit und somit statistisch mit der Windgeschwin­
digkeit verknüpft. Grundlegende Arbeiten hierzu finden sich bei Cox 
und Munk (1955) sowie bei Raschke (1972). Für die praktische Verarbei­
tung wurden die Windgeschwindigkeiten den jeweiligen Bodenwetterkarten 
entnommen. Bei größeren Gebieten wird die Variabilität der Windgeschwin­
digkeit über das Gebiet durch lineare Interpolation berücksichtigt.
3.5.8.Korrekturmethoden für den CZCS
Zur Bestimmung von L^(X) in Gleichung (3.16) muß der Aerosolanteil Lß(X) 
bekannt sein. Er ist jedoch für den konkreten Einzelfall aus Satelli­
tenmessungen des CZCS allein nicht zu bestimmen. Um eine Korrektur 
trotzdem vornehmen zu können, wird eine modifizierte Version der 
”clearest-pixel”-Methode nach Gordon et.al. (1983a) und die "turbid- 
water”-Methode nach Smith und Wilson (1981) sowie Sturm (1983) ange­
wandt. Die erstgenannte Methode geht davon aus, daß bei analoger Schreib­
weise von Gleichung (3.30) für den Aerosolanteil die einzigen unbekann­
ten Größen bei der Lösung von Gleichung (3.7) die Aerosolphasenfunktion 
Pa ^«*)> die Albedo bei Einfachstreuung wa(X) sowie die optische Tiefe 
bezüglich der Aerosolstreuung ist. Für das Verhältnis der Aerosolanteile 
bei zwei Wellenlängen ergibt sich:
La(X2 ) E0  (X2 )
(3.25)   = c(X2 ,X1) — ----
LfliXi) E0  (Xi)
Ta ^ 2  ^ p(9>9o»^2^
mit c(X2 ,Xi) = --------------------------
wa(^-l) TgCX^) p(0,0o,Xi)
Da die Albedo bei Einfachstreuung als wellenlängenunabhängig angesehen 
werden kann (wa = 0.85) und typische maritime Aerosolphasenfunktionen 
nur Variationen von 0.5% bis 6.9% in Gl. (3.25) bewirken (Gordon et.al., 
1983a), wird £(X2 ,X^) im wesentlichen durch das Verhältnis der opti­
schen Tiefen bestimmt. Daraus resultiert, daß e(X2 ,X^) auch bei hori­
zontaler inhomogener Aerosolverteilung konstant bleibt, solange sich 
der Aerosoltyp nicht ändert. Eine Kombination von Gl. (3.7) und 
Gl. (3.25) ergibt dann:
(3.26) t(Xi) Ly^(X^) = Ly(XjJ - Lr (X^) - S(Xi,X^)
• [ Ly(X^) - Lr (X^) - t(X^) L^(X^) j
i = 1,3 Kanalnummer 
E0  (XjJ
mit S(Xi,X4) = £(Xi?X^)
E0  (X4 )
Die drei Gleichungen (3.26) für die Kanäle 1 - 3  beinhalten insgesamt 11 
Unbekannte:
- Die Werte für t(X^), i = 1,4, können bei Vernachlässigung oder fester 
Vorgabe von xa 8 in Gl. (3.16) gelöst werden. Dies ist möglich, da für 
den interessierenden Bereich von xa eine nur schwache Abhängigkeit 
der Transmission von xa besteht (Gordon et.al., 1983a).
- Die Faktoren SiXj^X^) müssen bei Annahme eines konstanten Aerosol- 
types nur in einem Punkt bestimmt werden und können dann als geogra­
phisch unabhängig angenommen werden. Die Bestimmung erfolgt mittels 
der Annahme, daß Pixel gefunden werden können, für die gilt:
(3.27) LW(A4 ) = 0
Gordon und Clarke (1981) haben gezeigt, daß dann für Chlorophyllkonzen­
trationen von C < 0.25 mg nr3 die aufwärtsgerichtete Strahldichte un­
mittelbar über der Ozeanoberfläche als
(3.28) L^A^) = L^A^)^ V*o t(xj-/2 + "^ Oz^  ^ ^o ^ — 
geschrieben werden kann mit
Lw (Xi )n = 0.485 / mW cm-2 ym-1 sr
LW ^ 2 ^N = 0 , 3 0  / mW c m _ 2  ^ m _ 1  sr 
lW^3^N < 0*015 / mW cnr2 ym-1 sr




(3.29) e(Ai,A4 ) = —
L x4
n(A2 ) + n(Aj) 
und n(Ai) = ------ ^------
Anstelle der Hypothese L^U^) = 0 kann auch eine empirisch gewonnene 
Beziehung zwischen L^U^), i = 1,3 als zusätzliche Hilfsbedingung 
angenommen werden (Smith und Wilson, 1980). Gilt weiterhin 
n(A^) = n(A2 ) ~ nfAj), so können für diese Pixel die optischen Tiefen 
bedingt durch Aerosolstreuung errechnet werden als:
Lfl(A^) y
(3.30) xa(A4) = ; ,
E0 (X4 ) Pa(0>0o,x4^ wa^x4  ^
und xa(Ai) = e(Ai}AA ) xa(A4 ) i = 1,3
Die Aerosolphasenfunktion wird dabei gemäß Abb. 3-11 verwendet. Mit 
den so bestimmten xa(AjJ und etAj^A^) kann die gesamte Szene gemäß Gl.
(3.26) korrigiert werden. Dabei wird xa(A4 ) als konstant angenommen, 
wenn es sich über eine Reihe von ”clearest-pixel” nicht wesentlich än­
dert. Für diesen Fall horizontal homogener Atmosphäre wird für jedes 
Pixel der Wert von LßiX^) gemäß Gl. (3.20) explizit berechnet und unter 
dieser Annahme dann Gl. (3.26) gelöst. Läßt sich keine horizontale Homo­
genität feststellen, so muß analog zu Gordon et.al. (1983a) für jedes 
Pixel die Hypothese L^(X^) = 0 angenommen werden.
In allen Berechnungen wurde nur Einfachstreuung berücksichtigt. Unter­
suchungen von Gordon et.al. (1983a) zeigten, daß durch die weitgehende 
Unabhängigkeit von e(Xi,Xj) von xa(Xj) für xa(Xj) > 0.1 die Annahme der 
Einfachstreuung auch in mehrfach streuenden, inhomogenen Atmosphären 
nur geringfügige Fehler verursacht, solange der Aerosoltyp konstant 
bleibt.
Ist bei trüben Ozeangebieten die Annahme L ^ U ^  = 0 nicht erfüllt, so 
kann mit Hilfe eines Iterationsschemas über einen funktionalen Zusam­
menhang der aufwärtsgerichteten Strahldichten unmittelbar unter bzw. 
über der Wasseroberfläche eine Korrektur durchgeführt werden. Die in 
dieser Arbeit verwendeten Gleichungen stammen von Sturm (1982):
(3.31) L*CX4 ) = LW(X,) I O - » ' 177 + 1-168 l095 - 0.292 (log{)2)
Lty(Xi) Ly^(X2 )
mit £ = 0.642 ------  + 0.892 ------  - 0.533
L^(X3 ) L^(X3 )
für küstennahe Gewässer mit hohem Gehalt an suspendiertem Material 
(> 4 - 5 mg 1_1).
Die räumliche Variabilität der Zenitwinkel und Azimutwinkel von Satel­
lit und Sonne und die daraus resultierenden Änderungen in den Streuwin­
keln und Transmissionsfaktoren erfordert theoretisch eine Bestimmung 
obiger Größen für jeden einzelnen Pixel einer Szene. Dies würde jedoch 
einen unzumutbaren Rechenaufwand erfordern. Aus diesem Grunde wurde 
eine Korrekturmethode installiert, bei der für eine 512 x 512 Bild­
punkte umfassende Szene alle winkelabhängigen Größen, die für die Lö­
sung von Gl. (3.26) und Gl. (3.31) notwendig sind, jeweils für jede 
Spalte (Pixelindex) neu berechnet wurden. Innerhalb einer Spalte werden
diese Größen für die erste und die letzte Scanlinie berechnet und für 
alle übrigen Scanlinien linear interpoliert. Der Grund für diese Methode 
liegt in der höheren Variabilität der satellitenbezogenen Winkelgrößen, 
vor allem des Satellitenzenitwinkels 0, gegenüber den sonnenbezogenen 
Winkeln. Die Wahl einer derartigen Methode gegenüber den üblicherweise 
gebräuchlichen Verfahren, den Szenenmittelpunkt als repräsentativen 
Wert für die ganze Szene zu verwenden, ist aufgrund der großen geogra­
phischen Bereiche erforderlich, die mit den CZCS-Daten abgedeckt werden 
sollen und die sich aus einer Reihe von einzelnen 512 x 512 Pixel Un­
terszenen zusammensetzen. Die Bearbeitung einer Szene erfordert auf 
der PDP-11 des IfM-Rechenzentrums etwa 40 - 60 Minuten Rechenzeit.
3.5.9.Test der Korrekturalgorithmen
Die im vorigen Abschnitt vorgestellte Methode der Korrektur atmosphä­
rischer Einflüsse wurde mittels zweier Vergleiche mit in-situ-Daten 
getestet. Im ersten Fall wurde das Verhältnis der aufwärtsgerichteten 
Strahldichten der Kanäle 1 und 3, gemessen während zweier Uberflüge am 
5.5.1981 und am 11.5.1981, mit in-situ-Chlorophyllbestimmungen vergli­
chen, die im Auftriebsgebiet vor der portugisischen Küste im Zeitraum 
vom 2.5. - 11.5.1981 während der Reise 74 von FS.Poseidon gemacht wur­
den (Rheinheimer und Schmaljohann, 1983). Der Vergleich zeigt, daß die 
gefundene Abhängigkeit sich in befriedigendem Maße mit den Ergebnissen 
anderer Autoren deckt, obwohl streng genommen keine Synoptizität zwi­
schen den Vergleichsmesungen bestand (Abb. 3-12). Der zweite Vergleich 
erfolgte während des Experimentes ADRIA 84, das im August 1984 in der 
nördlichen Adria durchgeführt wurde. Ziel des Vergleichs war neben einer 
Kontrolle der hier vorgestellten Methoden zur Kalibration und Atmosphä­
renkorrektur mit den von B. Sturm beim Joint-Research-Centre in Ispra 
(Italien) installierten Verfahren der Versuch der Bestimmung von Re- 
flektionswerten auch in optisch sehr komplizierten Meeresregionen. Der 
Vergleich von in-situ-Reflektionswerten mit den aus Radiometermessungen 
während eines Uberflugs vom 29.8. abgeleiteten Werten zeigt, daß in Ge­




Abb. 3-12 Beziehung zwischen dem Strahldichteverhältnis Lw(443nmj/
Lw(550nm) und gemessenen Chl-a Konzentrationen vor Portugal, 
Mai 1981. Zusätzlich sind unterschiedliche bio-optische Algo­
rithmen eingezeichnet.
L*l  L R
Abb. 3-13 Verhältnis von in-situ Reflektion und CZCS-Messungen während 
des Experimentes ADRIA 84 für die Kanäle 1-3
tiert wurden, gleichermaßen vertreten sind, eine Korrelation zwischen 
beiden Meßreihen bedingt möglich ist (Abb. 3-13). Auch in diesem Fall 
lag keine Synoptizität zwischen den Messungen vor. Die in-situ-Daten 
wurden in einem Zeitraum von 4 Tagen um den Termin des CZCS-Uberflugs 
gemessen. Weitere Untersuchungen zum Vergleich von in-situ-Messungen 
und radiometrischen Messungen während dieses Experimentes finden sich 
bei Schmitz-Peiffer (1986).
Durch beide Vergleiche wurde verifiziert, daß die hier vorgestellte 
und an der Bildverarbeitungsanlage des IfM installierte Methode der 
CZCS-Datenverarbeitung konsistent ist mit den von anderen Autoren ge­
fundenen Methoden, und Ergebnissen liefert, die im Rahmen der möglichen 
Genauigkeit des CZCS liegen.
3.5.10.Korrekturverfahren des AVHRR Kanal 1
Die Kanäle 1 und 2 des AVHRR liegen im sichtbaren bzw. im nahen infra­
roten Bereich des Spektrums und dienen hauptsächlich zur Identifikation 
von Wolken- und Landoberflächen, indem sie die zurückgestreute solare 
Strahlung registrieren (Abb. 3-14). Das Rauschniveau dieser Kanäle ist 
geringer als die digitale Auflösung der Daten, so daß die radiometri­
sche Auflösung nur durch die 10-Bit-Struktur der Daten begrenzt wird. 
Dies bedeutet eine Auflösung von 0.1% Albedo (Bernstein, 1982).
Die Eichung vor dem Start wurde derart durchgeführt, daß ein Resultat 
von 100% Albedo der Strahldichte einer perfekten Lambert’sehen Ober­
fläche entspricht, die unter senkrechtem Einfall mit einer Strahlung 
entsprechend der Solarkonstante im Abstand von 1 AU angestrahlt wird. 
Dies bedeutet, daß für einen konkreten Meßwert der Albedowert, der von 
den beiden Kanälen nach der Kalibration angezeigt wird, weder bezüglich 
des Sonnenzenitwinkels noch der möglichen Anisotropie der ausfallenden 
Strahlungsflußdichten korrigiert worden ist. Helle Oberflächen erreichen 
daher nie den theoretisch möglichen Wert von 100%, solange der Sonnen­
zenitwinkel nicht zu Null wird. Die Korrektur des Kanals 1 kann daher 
nur einen relativen Wert für die Albedo an der Ozeanoberfläche liefern.
Abb. 3-14 Spektrale Empfindlichkeit der N-7 AVHRR/2 Kanäle 1 und 2
Dazu werden die unter Kap. 3.5.5. bis Kap. 3.5.7. beschriebenen Streu­
anteile für das spektrale Band des Kanals 1 berechnet. Die optische 
Tiefe des Aerosols wird entweder als konstant (ta = 0.2) gesetzt, oder 
aber aus der Korrektur der CZCS-Kanäle übernommen, sofern eine Szene 
vom gleichen Tag vorliegt. Die aufwärtsgerichtete Strahlungsflußdichte 
wird bezüglich der Streuanteile reduziert, für die abwärtsgerichtete 
Strahlungsflußdichte wird nur der einfache Weg durch die Atmosphäre 
berücksichtigt.
4. Navigation der Bilddaten
Für die räumliche Zuordung der vom Satelliten aus gewonnenen Bilddaten 
müssen drei verschiedenen Koordinatensysteme und die in ihnen auftre­




Im folgenden werden diese drei Systeme in Bezug auf die Navigation der 
einzelnen Bildpunkte diskutiert. Die wichtigsten mittleren Orbit- und 




NOAA 6 NOAA 7 NIMBUS 7
Umlaufperiode /min 101.207 102.041 104.19
Umlaufhöhe A m 829.0 861.5 955.0
Inklination^ / 0 98.67 98.89 99.28
Exzentrizität 0.001 0.0013 0.0008
Instrument
AVHRR AVHRR/2 CZCS
max. Scanwinkel /° ± 55.38 + 39.84
max. Scanweite /km 3058 1330 - 2300
Pixel pro Scanlinie 2048 1968
Abtastrate Linien /min 360 484.84
Auflösung im Nadir A m 1 .1 0.825
IFOV /° 0.0745 0.0495
IFOV : Instantaneus Field Of View
4.1.Orbit
Die Satelliten umkreisen die Erde auf sonnensynchronen Bahnen, die 
durch eine Präzession der Bahnebene von 0.986°/Tag gekennzeichnet ist 
(Bohrmann, 1966). Dieser Effekt fuhrt zusammen mit der Drehung der Ap­
sidenlinie um 2.85°Aag nach Osten dazu, das gleiche Gebiete auf der 
Erdoberfläche etwa alle 9 Tage überflogen werden können. Für die voll­
ständige Bestimmung des Orbits sind die ’klassischen” Orbitelemente 
notwendig.
Diese Werte werden durch Bahnvermessungen jeweils neu bestimmt und 
sind in den sogenannten ”Two-Line-Data” verfügbar. Ein Auszug dieser 
Daten für NOAA-7 ist in Abb. 4-1 wiedergegeben. Mittels dieser Daten 
kann nach den Gesetzmäßigkeiten des Zwei-Körper-Problems und unter 
Berücksichtigung der Störterme durch den Massenaufbau der Erde, der 
Abplattung, der Restatmosphäre sowie solarer Störungen der Orbit exakt 
bestimmt werden (Smith, 1980). In der vorliegenden Arbeit wurde eine 
Vereinfachung vorgenommen (Hardtke, 1985), bei der für den Zeitpunkt 
des betrachteten Überlaufes mittlere Werte durch lineare Interpolation 
zwischen den nächsten verfügbaren ”Two-Line-Data” gewonnen. Typische 
zeitliche Abstände der verfügbaren ”Two-Line-Data” liegen bei etwa 
10 Tagen, können jedoch auch wesentlich größer sein. Mit den so ermit­
telten Orbitelementen wird eine mittlere Bahnposition N(pn,An) des be­
trachteten Bildausschnittes errechnet (Abb. 4-2), an die dann ein 
Kreisbahnsegment angepaßt wird. Die Bestimmung des Kreisbahnsegmentes C 
in Abb. 4-2 zwischen dem Nadirpunkt und dem Ort des aufsteigenden Bahn­
knotens sowie des geozentrischen Scanwinkels erfolgt für idealisierte 
Kugelgeometrie analog der bei Viehoff (1983) beschriebenen Methode. 
Für NIMBUS-7 lagen nur in sehr begrenztem Maße ”Two-Line-Data” vor, so 
daß für die Positionsbestimmung dieses Satelliten die mittleren, in 
Tab. 4.1 aufgelisteten Orbitparameter verwendet wurden.
Für die Fixierung des Plattform-Koordinatensystems an das Erdsystem 
wird der Ort des aufsteigenden Bahnknotens gewählt. Die geographische 
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Abb. 4-1 Variationen der "Two-Line" Orbitparameter für NOAA-7 von 1981- 
1986: Anzahl der Umläufe pro Tag (a); Exzentrizität (b); 









Abb. 4-2 Schematische Darstellung der Winkelbeziehungen zur Berechnung 
der terrestrischen Koordinaten (aus: Viehoff (1983))
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Abb. 4-3 Versatz der Pixel am Scanrand aufgrund der Lageinstabilität 
für den NOAA-7 Überlauf vom 27.7.1981
stammen von einem Bahnvorhersagemodel1 und sind mittels der Nachführ- 
bewegungen der Empfangsantenne in Dundee (Schottland) kontrolliert 
(Brush, 1982).
4.2.Lagekontrol1e
Das Plattformsystem ist als festes Koordinatensystem des Satelliten 
definiert. Der Satellit selbst ist jedoch Störungen durch atmosphärische 
Restwiderstände, Schweregradienten, solarem Strahlungsdruck, Restmagne­
tismus sowie unkompensierten Drehmomenten unterworfen. Die Abweichungen 
der tatsächlichen Lage der drei Hauptachsen des Satelliten gegenüber 
ihren Sollpositionen werden durch die Roll-, Pitch- und Yaw- Winkel be­
schrieben. Die Auswirkungen dieser Fehler auf die Genauigkeit der Posi­
tionsbestimmung der Pixel ist bei Viehoff (1983) im einzelnen disku­
tiert. Die Summierung aller drei Fehlergrößen führt zu maximalen Unge­
nauigkeiten von ± 2.3 km (Nadir) bis + 9.5 km (Scanrand) für das AVHRR 
bei einer Lagegenauigkeit von + 0.2° (Schwalb, 1978). Für NIMBUS-7 waren 
keine Sollwerte für die Lagestabilität bekannt, es wird jedoch von den 
gleichen Größenordnungen der Winkel ausgegangen. Unter dieser Annahme 
bleiben die resultierenden Ungenauigkeiten aufgrund der geringeren 
Scanweite des CZCS unter denjenigen des AVHRR.
Die jeweils aktuellen Lagewinkel sind bei den NOAA-Satelliten in den 
TIP-Daten (Tiros Information Processor) enthalten. Ein typisches Bei­
spiel für die Variation des resultierenden Versatzes des Pixel im Nadir 
sowie am Scanrand ist in Abb. 4-3 wiedergegeben. Das sprunghafte Verhal­
ten der Kurven ist durch die digitale Auflösung der Telemetriedaten 
verursacht. Aus der Darstellung folgt, daß lediglich der Pitchwinkel 
Variationen aufweist, die über das Rauschniveau der Telemetrie hinaus­
gehen. Eine Analyse der Versatzgrößen für die in dieser Arbeit verwende­
ten Überläufe ergab, daß die Fehler durch Lageschwankungen generell 
unterhalb der örtlichen Auflösung des Radiometers lagen. Durch das 
Temperaturprofil der Atmosphäre wird der abrupte Temperatursprung zwi­
schen Erde und Weltraum, der von den Lagestabilisierungssensoren gemes­
sen wird, verschmiert. Es wird also eine mittlere Atmosphärentemperatur
als eigentlicher Grenzwert angesehen. Vor allem im Winter in mittleren 
Breiten kann die Höhe dieser Temperaturschicht leicht variieren, was 
zu Fehlinterpretationen durch das Lagestabilisierungssystems fuhrt, 
wodurch die berechneten Werte in Abb. 4-3 um eine Größenordnung zu 
klein sein können (Emery, 1984). Jedoch bleibt der Versatz auch bei 
Berücksichtigung obigen Effektes unterhalb der örtlichen Auflösung des 
Radiometers. Aus diesem Grunde wurde auf eine explizite Korrektur der 
Pixelpositionen bezüglich der Lagevariation verzichtet.
Für den NIMBUS-7 Satelliten war es nicht möglich, Informationen über 
die aktuellen Werte der Lageparameter aus dem Datenfluß zu extrahieren. 
Daher mußte auch hier auf eine Berücksichtigung der Lagevariation ver­
zichtet werden.
4.3.Scangeometrie
Die geometrischen Eigenschaften des Bildes werden primär von der ver­
wendeten Scangeometrie selbst bestimmt. Die beiden verwendeten Radio­
meter unterscheiden sich im diesem Punkte wesentlich voneinander.
Das AVHRR ist ein Scan-Radiometer, daß bei idealisierten Vorraussetz­
ungen in einer Ebene senkrecht zur Flugbahnebene die Erdoberfläche ab­
tastet. Die Projektion des Abtaststrahles bildet dabei einen Großkreis 
auf der Erdoberfläche. Diese Scanverhältnisse gestatten eine relativ 
einfache Umrechnung zwischen dem aktuellen Scanwinkel und dem zugehöri­
gen geozentrischen Winkel. Da auch die Flugbahn selber bei Projektion 
auf die Erdoberfläche einen Großkreis bildet, kann die geographische 
Position eines Pixels allein mit Hilfe der in Tab. 4.1 aufgeführten 
Parameter berechnet werden. Eine ausführliche Beschreibung dieser 
Methode und der Fehler, die bei Verwendung idealisierter Bedingungen 
für Erdsystem und Satellitensystem auftreten, findet sich bei Viehoff 
(1983).
Die Messung von Strahldichten im sichtbaren Spektralbereich zwingt dazu, 
eine Scangeometrie zu verwenden, bei der Gebiete mit Sonnenglitzern
auf der Ozeanoberfläche nicht erfaßt werden. Deshalb besitzt der CZCS 
die Möglichkeit, seinen rotierenden Spiegel um ± 20° in Schritten von 
2° aus der Ebene senkrecht zur Flugbahn in Flugrichtung oder entgegen 
der Flugrichtung zu schwenken. In der Praxis bedeutet dies, daß der 
Spiegel nach Süden geschwenkt ist, solange der Satellit sich südlich 
des Subsolarpunktes befindet, und entsprechend nach Norden wenn er sich 
nördlich des Subsolarpunktes befindet. Die Projektion der Scanlinie 
auf die Erdoberfläche ist für den Fall eines gekippten Spiegels kein 
Großkreis mehr. Außerdem ist die maximale Scanweite von der Neigung 
der Spiegelachse abhängig. Das Minimum der Scanweite ist mit 1330 km 
bei 20° Neigung nach Süden erreicht, das Maximum von 2300 km bei 20° 
Neigung nach Norden (Bezeichnung für aufsteigende Überläufe). Die Um­
rechnung der Scankoordinaten des CZCS in geographische Koordinaten 
wurde im wesentlichen analog den von Wilson et.al. (1981) veröffentlich­
ten Methode vorgenommen.
4.4.Anpassung
Es zeigte sich, daß auch bei Verwendung aktueller Orbitelemente eine 
Diskrepanz zwischen der berechneten und der wahren Position der Pixel 
vorliegen kann. Selbst in den Standardprodukten der NASA finden sich 
Ungenauigkeiten von bis zu 30 km (Gower, 1984). Aus diesem Grunde ist 
eine Korrektur der Orbitelemente erforderlich. Diese geschieht durch 
eine manuelle Anpassung der geographischen Landkonturen an die in der 
betrachteten Szene erkennbaren Landkonturen. In der Regel genügt es, 
die Zeit des aufsteigenden Bahnknotens und die Inklination zu korri­
gieren, in Einzelfällen muß jedoch auch die Flughöhe variiert werden, 
um Deformationen in Scanrichtung auszugleichen. Die Genauigkeit der 
Anpassung ist im wesentlichen von drei Faktoren abhängig:
a) Güte der Positionen der Kontrollpunkte
b) Lage der Kontrollpunkte relativ zum Nadir
c) Lage der Kontrollpunkte relativ zur Flugrichtung
zu a) Es wurde die im IfM standardmäßig benutzte Datenbasis verwendet, 
bei der die Auflösung von geographischen Küstenformationen sehr
unterschiedlich ist. Die Projektion dieser Küstenkonturen in die 
jeweilige Szene auf dem graphischen Bildschirm bedingt eine Brei­
te der Konturlinien von einem Bildpunkt. Dies bedeutet, daß auch 
die wahren Kontrollpunkte nur eine Genauigkeit haben, die der 
örtlichen Auflösung der Pixel entsprechen.
zu b) Für die Anpassung der Szenen an die reale Geographie ist das 
geometrische Auflösungsvermögen des Radiometers von entscheiden­
der Bedeutung. Im Idealfall kann die Anpassung auf 1 Pixel genau 
durchgeführt werden. Dies ist jedoch nur eine relative Aussage, 
da der IFOV zwar über eine Scanlinie hinweg konstant ist, nicht 
jedoch die erfaßte Fläche auf der gekrümmten Erdoberfläche. Da­
raus resultiert eine Scanwinkelabhängigkeit für die scanparal­
lele Komponente der Pixelgröße (Abb. 4-4). Vor allem für das 
AVHRR wird deutlich, daß auch bei Navigationsgenauigkeiten von 
1 Pixel eine absolute Genauigkeit von nur 5 - 6 km erreichbar 
ist, wenn die Kontrollpunkte sehr weit am Scanrand liegen. Die 
geometrische Streckung des Pixeldurchmessers für die flugrich­
tungparallele Komponente verschlechtert die örtliche Auflösung 
weiter, jedoch beträgt hierbei der maximal mögliche Verzerrungs­
faktor nur 1.8 (= 2 km).
zu c) Um Fehler aufgrund von Variationen der Orbitparameter während 
der Erfassung der Szene so gering wie möglich zu halten, werden 
Anpassungen sowohl zu Beginn der Szene als auch am Ende der Szene 
durchgeführt, sofern die Wolkenbedeckung und die Wahl des Szenen­
ausschnittes dies zulassen. Für einen Großteil der bearbeiteten 
Szenen war diese Vorraussetzung aber nicht oder nur sehr unzurei­
chend gegeben.
Das Ergebnis dieser Diskussion ist, daß keine allgemeingültige Aussage 
über die absolute Güte der Positionsbestimmung gemacht werden kann, da 
in der Regel jeder Szene eine unterschiedliche Kombination der unter
a) - c) aufgeführten Faktoren eigentümlich ist. Eine maximal mögliche 
Genauigkeit von + l Pixel entspräche für das AVHRR etwa + 1.1 km bis
Abb. 4-4 Variation des Pixeldurchmessers in Scanrichtung entlang einer 
halben Scanlinie für das AVHRR und den CZCS
Abb. 4-5 Schematische Darstellung der Transformation von Bildkoordina­
ten in Kartenprojektionen
+ 6.4 km, für den CZCS + 0.8 km bis + 1.6 km. Eine mittlere Genauigkeit 
kann jedoch mit ± 3.0 km in Scanrichtung und ± 2.0 km in Flugrichtung 
angenommen werden.
4.5.Kartenproj ekt ion
Um einen Vergleich von Szenen unterschiedlicher Überläufe eines Satel­
liten oder mehrerer Satelliten durchführen zu können, ist es notwendig, 
die Szenen in unabhängige Kartenprojektionen zu transformieren. Aufgrund 
der großen Scanwinkel der Radiometer und den daraus resultierenden star­
ken Verzerrungen wurde einem pixelweisen Sampling-Verfahren der Vorrang 
gegenüber einer Polynomanpassung gegeben. Testverfahren mit Polynomen 
2ter Ordnung in Flug- und Scanrichtung ergaben bei homogener Verteilung 
der Passpunkte einen RMS-Fehler der Anpassung von + 2 bis + 4 Pixeln 
bei einer Auflösung in der Größenordnung der örtlichen Auflösung des 
Radiometers im Nadir. Kleinere Auflösungen haben erhöhte RMS-Fehler 
zur Folge. Bei einer Verwendung von Polynomen bis zu 6ter Ordnung in 
Ost-West Richtung ergibt sich immer noch eine Unsicherheit von etwa 
1.2 bis 3.6 km (Muirhead und Cracknell, 1984). Die Schwierigkeit, geei­
gnete Passpunkte für eine Polynomanpassung im Bereich des Nordatlantiks 
zu finden sowie die zunehmende Ungenauigkeit von Polynomverfahren in 
Scanrandgebieten ließen diese Verfahren im vorliegenden Fall unbrauchbar 
erscheinen. In Abb. 4-5 ist die Methode der Transformation in Karten- 
projekionen schematisch wiedergegeben. Dabei wird für jeden Punkt (X,Y) 
der Kartenprojektion die geographische Position und die zugehörige 
Bildkoordinate (Scanline, Pixel) errechnet. Dazu sind die Positions­
routinen zur Errechnung der geographischen Position eines Pixels zu 
invertieren. Für den Fall des CZCS muß diese Prozedur iterativ vorge- 
nommen werden. Allerdings sind nur jeweils 2 bis 3 Iterationsschritte 
erforderlich, da sich die Winkelkonstellationen von Pixel zu Pixel nur 
geringfügig ändern.
Der Vorteil einer Transformation von S,P nach X,Y bei vorheriger Be­
rechnung der Transformationsmatrix als X,Y = f (S,P) liegt darin, daß 
in der Projektionsebene der Karte keine leeren Bildpositionen auftreten
können, da zu jedem Kartenpunkt mindestens ein Pixel in der Orginalszene 
gefunden werden kann (Koslowsky, 1977). Dabei wurde die Methode der 
linearen Transformation verwendet, bei der der Kartenpunkt den Grauwert 
desjenigen Pixels erhält, in dessen Bereich er zu liegen kommt. Der 
Vorteil dieser Methode liegt in ihrer Einfachheit und darin, daß keine 
neuen Grauwerte erzeugt werden. Andererseits können Pixel verloren 
gehen (Nadirbereich) oder aber vervielfacht werden (Scanrandbereich). 
Das Verfahren wurde der bilineraren Interpolation und der dreidimensio­
nalen Faltung vorgezogen, da bei diesen Verfahren durch die Verwendung 
mehrerer Pixel (4 bzw. 16) zur Bestimmung des Grauwertes des Kartenpunk­
tes Extremwerte ausgeglichen werden und das Bild dementsprechend kon­
trastärmer wird. Zusätzlich könnten so neue Grauwerte erzeugt werden, 
die in der Orginalszene nicht Vorkommen.
5. Behandlung von Wolken und anormaler Erwärmung der Oberfläche
Die visuell auffälligste Limitierung bei der Analyse radiometrischer 
Daten sowohl im sichtbaren als auch im infraroten Spektralbereich bil­
den die Wolken. Neben der atmosphärischen Attenuation ist dies das am 
intensivsten erforschte Problem in den Methoden der Datenauswertung. 
Im folgenden sollen die verwendeten Techniken der Wolkenerkennung 
sowie der Elimination kleinerer Wolkengebiete erläutert werden. An­
schließend wird die Rolle der anormal hohen Erwärmung der Oberfläche 
im Bereich von atmosphärischen HochdruckZentren behandelt.
5.1.Wolkenerkennung
Für die Erkennung wolkenbedeckter Pixel bieten sich vier prinzipielle 
Möglichkeiten, wobei alle Verfahren im wesentlichen für die Temperatur­
fernerkundung des Ozeans entwickelt worden sind:
a) Multispektrale Methoden (zB. Olesen und Grassl, 1984).
b) Räumliche Kohärenzmethoden (zB. Coakley und Bretherton, 1982).
c) Histrogrammethoden (zB. Phulpin et.al., 1983).
d) Klimatologische Methoden (zB. McClain, 1984).
Das Hauptproblem aller Verfahren liegt in der Erkennung von nur teil­
bedeckten Pixeln, da hier ein Mischsignal von Ozean- und Wolkeninfor­
mation analysiert werden muß. Die großen Differenzen in den Strahl- 
dichtekomponenten von Ozean und Wolke führen dazu, daß schon eine 
geringe prozentuale Bedeckung eines Pixels zu erheblichen Änderungen 
der Gesamtstrahldichte führt (Shenk und Salomonson, 1972). Eine ausführ­
lichere Diskussion der Erkennung unterschiedlicher Wolkenarten findet 
sich bei Viehoff (1983).
In der vorliegenden Arbeit wurden Methoden angewendet, die sich vor 
allem auf die Punkte b) und d) beziehen. Der Grundgedanke hierbei war 
die Forderung nach einer weitgehend pixelbezogenen Wolkenerkennung, um
auch in Gebieten hoher räumlicher Variabilität der Ozeanparameter, ins- 
besonders der Oberflächentemperatur, sinnvolle Ergebnisse zu erzielen. 
Spektrale Methoden wurden nur insoweit berücksichtigt, als das die 
zurückgestreute solare Strahlung im sichtbaren Spektralbereich bzw. im 
nahen Infrarot verwendet wurde. Der Verzicht auf Histogrammverfahren 
begründet sich aus dem weiten Temperaturbereich und der großen Varia­
bilität im Messgebiet (40°N - 60°N sowie 20°W - 50°W). Im einzelnen 
gliedern sich die Kriterien wie folgt:
a) Reflektionskriterium
Für den Kanal 1 C0.6 ym) und/oder Kanal 2 (0.9 ym) des AVHRR sowie 
den Kanal 5 (0.75 ym) des CZCS werden Schwellenwerte von 12% bzw. 
10% für die AVHRR-Kanäle und ein jeweils visuell festgelegter Wert 
für den CZCS-Kanal verwendet. Ziel dieses Kriteriums ist die Erken­
nung eindeutig wolkenbedeckter Pixel.
b) Minimumkriterium
Die berechnete Oberflächentemperatur muß größer als -2°C sein.
c) Temperaturkriterium
Für Teilgebiete einer Szene von 512 x 512 Pixeln werden jeweils 
Minimumtemperaturen der Ozeanoberfläche vorgegeben. Pixel mit gerin­
geren Werten werden als bewölkt deklariert. Die Auswahl der Teilge­
biete erfolgt in jeder Szene subjektiv und interaktiv, da sowohl 
die Absolutwerte als auch die Variabilität der Temperaturen großen 
Schwankungen unterworfen sind.
Bei den Methoden a) bis c) wurde außerdem die Technik der "Aufblähung” 
der Wolken angewendet. Dabei werden nicht nur Pixel, die eines der 
drei obigen Kriterien nicht erfüllen, als bewölkt eingestuft, sondern 
auch diejenigen Pixel, die im Umkreis von 1 oder 2 Pixeldurchmessern 
an das identifizierte, bewölkte Pixel angrenzen. Dies soll vor allem 
dazu dienen, Wolkenrandeffekte zu eleminieren. Das Ausmaß der Aufblähung 
wurde für jede Szene gesondert festgelegt und orientiert sich an den 
vorhandenen Wolkenstrukturen. Mögliche Verluste an wolkenfreien Pixeln 
wurden dabei in Kauf genommen.
d) Gradientenkriterium
Ist ein Pixel Xi aufgrund von a) bis c) als bewölkt eingestuft, so 
darf die Temperaturdifferenz zwischen X^+^ und Xj+2 einen Grenzwert 
nicht überschreiten. Für das AVHRR gilt:
Xi+2 - Xi+1 < 0.5 / K / Pixel
Andernfalls wird Xji+i ebenfalls als bewölkt deklariert. Das Kriterium 
wird für alle acht Nachbarpixel angewendet.
e) Maximumskriterium
Bei der Analyse zeitlicher Sequenzen von Daten der Oberflächentempe­
ratur wird ein Feld mit den jeweils höchsten Temperaturen XiH jedes 
Pixels P erzeugt. Bei Verwendung einer genügend großen Zahl von 
Einzelszenen entsteht so ein nahezu wolkenfreies Temperaturfeld. 
Als Wolkenkriterium für jede Einzelszene gilt dann:
*iH - Xi > 5 / K
wobei Xi der Wert an der Stelle i der jeweiligen Einzelszene ist. 
Dieses Verfahren hat - ebenso wie jedes Varianzverfahren - nur eine 
beschränkte Aussagekraft in Gebieten großer räumlicher und zeitlicher 
Variabilität. Die Bestimmung eines mittleren Feldes ist in diesen 
Fällen nur sehr unzureichend möglich, so daß im Einzelfall eine 
interaktive Kontrolle der Verarbeitungsschritte vorgenommen werden 
muß.
Die Wirkungsweise der Kriterien a) bis e) ist anhand der prozentualen 
Temperaturverteilung für den NOAA-7 Uberflug Nr. 483 vom 27.7.1981 
wiedergegeben (Abb. 5-1). Deutlich zu erkennen ist die Differenz zwi­
schen beiden Histogrammen am kalten Ende sowie bei dem Maximum um 9°C. 
Der Grund für diese deutliche Abnahme der prozentualen Häufigkeit liegt 
in der Identifikation einer niedrigen, relativ warmen Wolkendecke bei 
50°N zwischen 34°W und 45°W (Abb. 5-2). Die Aufblähung von Wolkenpixeln 
führt darüberhinaus zu einer Abnahme der prozentualen Häufigkeiten auch 
im warmen Bereich des Histogramms.
Abb. 5-1 Histrogramme der Oberflächentemperatur vor und nach der An­
wendung der Wolkenerkennungsprozedur für den NOAA-7 Überlauf 
vom 27.7.1981; Die Daten stammen aus dem Ausschnitt in Abb.
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Abb. 5-2 Oberflächentemperaturverteilung für eine NOAA-7 Szene vom
7.1981 vor (a) und nach (b) der Wolkenerkennungsprozedur
27.
Abb. 5-3 Beispiel für der Prozedur der Wolkenelemination: Lage der Wol­
ken vor der Elemination (schwarz); Verteilung der Stützstellen 
für die Ausgleichsfläche (b); Temperaturfeld nach der Elemina­
tion (c)
5.2.Wolkenelimination
Bei der Analyse von Oberflächenfeldern ist es unerlässlich, große, zu­
sammenhängende und damit wolkenfreie Szenen zu haben. Für das in dieser 
Arbeit betrachtete Meßgebiet ist dies ein ganz entscheidendes Problem, 
da es sich um ein Gebiet hoher prozentualer Wolkenbedeckung handelt. 
Aus diesem Grund wurde ein Verfahren angewendet, das es gestattet, 
kleinräumige Wolkenstörungen zu beseitigen. Als kleinräumig werden in 
diesem Zusammenhang Wolken bezeichnet, die in der Regel bis ca. 400 
Pixel bedecken. Das Eleminationsverfahren soll anhand eines Beispieles 
erläutert werden (Abb. 5-3 a-c). Es handelt sich dabei um einen Aus­
schnitt (128 x 128 Pixel) der NOAA-7 AVHRR-Szene vom 27.7.1981. In 
einem lokal begrenzten Gebiet wird an bis zu 400 Stützstellen eine 
Ausgleichsfläche 1 bis 4 Ordnung angepaßt. Die Stützstellen sind dabei 
gleichverteilt um die betrachtete Wolke angeordnet (Abb. 5-3 b). Mit 
der so bestimmten Ausgleichsfläche wird auf die wolkenbedeckten Pixel 
interpoliert. Dabei wird die Polynominterpolation nur dann durchgeführt, 
wenn der RMS-Fehler des Polynoms kleiner ist als der RMS-Fehler des 
Mittelwertes aus allen wolkenfreien Pixeln innerhalb des lokal begrenz­
ten Gebietes. Ist dies nicht der Fall, so wird der Mittelwert für alle 
Wolkenpixel eingesetzt. Das Oberflächentemperaturfeld nach der Elimina­
tion ist in Abb. 5-3 c wiedergegeben. Für beide in der Szene vorhandenen 
Wolken ist eine Polynomanpassung 2ter Ordnung vorgenommen worden. Die 
interpolierten Werte sind als glatte Flächen deutlich zu erkennen. Dabei 
ist zu berücksichtigen, daß das Temperaturfeid selber ein Rauschniveau 
von etwa NEAT = 0.3°C besitzt. Für die Wolke 1 paßt sich die Ausgleichs­
fläche gut dem von Südost nach Nordwest verlaufenden Temperaturfeld an 
und liegt mit ihren Differenzen zum Umgebungsfeld innerhalb des NEAT 
des Radiometers. Bei der Wolke 2 wird das zonal verlaufende Band nied­
rigerer Temperatur (10.5° - 11.5°C) durch das Polynom nicht aufgelöst. 
Trotzdem liegen auch hier die Differenzen zum Umgebungsfeld unterhalb 
des fCAT. Dies macht deutlich, daß für den Einzelfall eine interaktive 
Prozedur notwendig ist, bei der das umgebende Feld für die Auswahl der 
Lage der Stützstellen berücksichtigt werden muß.
Eine Elimination vom Ausreigern in den Daten wird bei Punktwolken von 
der Größe nur eines Pixels verwendet, wobei die Differenz des Wertes 
eines Pixels X-^ und des Mittelwertes X^ der 8 umgebenden Pixel einen 
Schwellenwert nicht überschreiten darf:
XM - xi < 5.0 / K für Infrarotdaten
XM “ xi < für Reflektionsverhältnisse
Andernfalls wird X^ durch XM ersetzt.
5.3.Einfluß der täglichen Erwärmung
Die Amplitude des Tagesganges der Oberflächentemperatur ist normaler­
weise gering (< 0.5 K), da die turbulente Durchmischung effektiver ist 
als die molekulare thermische Diffusion. Wird jedoch die Dicke der tur­
bulent durchmischten Schicht sehr gering 1 m), so kann es zu Tages­
gängen in der Oberflächentemperatur von bis zu 3.5 K kommen, beobachtet 
durch Tag/Nacht-Differenzmessungen vom Satelliten aus im Mittelmeer und 
der Nordsee (Deschamps und Frouin, 1984), in der Sargassosee (Strammma 
et.al., 1986) sowie durch satellitengeortete Driftbojen im Bereich des 
Nordatlantischen Stromes (Hardtke, 1985). Derartige Erwärmungen treten 
bei extrem hoher solarer Einstrahlung, verbunden mit niedrigen Windge­
schwindigkeiten und einer ausgebildeten Deckschicht im Ozean auf. In 
den Signalen der spektralen Kanäle des AVHRR spiegelt sich dies sowohl 
im sichtbaren Spektralbereich als auch im thermischen Infrarot wider. 
Generell treten Zunahmen der diffusen Reflektion durch verstärkte 
Rückstreuung solarer Strahlung im Gebiet maximaler Reflektion auf. 
Diese maximale Reflektion (”sun glitter”) zeigt sich, wenn Sonnen­
zenitwinkel und Satellitenzenitwinkel betragsmäßig gleich sind und die 
Linien Sonne-Pixel und Pixel-Satellit sowie die geodätische Normale 
des Pixels in einer Ebene liegen. Um den Bereich maximaler Reflektion 
sind die Bereiche gleicher Reflektionsintensität symmetrisch angeordnet 
(Kosik und Paci, 1981). Das Maß der räumlichen Ausdehnung der maximalen 
Reflektion ist stark abhängig von der Oberflächenrauhigkeit und somit
von der Windgeschwindigkeit selber und ist daher auch zur Messung letz­
terer herangezogen worden (Cox und Munk, 1954). In Abb. 5-4 ist der 
theoretische Zusammenhang zwischen Beobachtungswinkel und Reflektion 
in Abhängigkeit von der Windgeschwindigkeit dargestellt. Im allgemeinen 
nimmt die Refektion zu, wenn die Windgeschwindigkeit abnimmt und die 
Ozeanoberfläche glatter wird. Für den Fall sehr glatter Oberfläche hin­
gegen kann es auch umgekehrt zu einer Abnahme der Reflektion kommen, 
da dann die Wahrscheinlichkeit sehr gering ist, daß Beobachtungswinkel 
und Winkel maximaler Reflektion übereinstimmen. Bei einer vollkommen 
ebenen Oberfläche existiert schließlich nur noch ein einziger Beobach­
tungswinkel, bei dem die Vorraussetzungen für maximale Reflektion gege­
ben sind. Dieser gegensätzliche Effekt ist bei LaViolette et.al. (1980) 
und Deschamps und Frouin (1984) im Detail beschrieben. Die Regionen 
anormal niedriger Reflektion können demnach als Gebiete sehr glatter 
Oberfläche interpretiert werden. Dies soll am Beispiel des N0AA-7-AVHRR 
Überlaufes vom 20.7.1981 verdeutlicht werden (Abb. 5-5 a-c). Gezeigt 
ist die Albedo, gemessen im Kanal 1, sowie die Helligkeitstemperatur 
im Kanal 4. Der gewählte Ausschnitt ist identisch mit mit den in Kapitel
6.1. behandelten Ausschnittes für den Vergleich mit in-situ-Messungen. 
Er liegt westlich des Subsatellitenpunktes bei Scanwinkeln zwischen 
6.5° und 44°. Die Zeit des nordwärtigen ÄquatorUberganges lag bei 14:30 
LST. In der Wiedergabe der Reflektionswerte ist deutlich ein Band anor­
mal niedriger Reflektion zu erkennen, das sich zonal bei 51°N erstreckt 
(Abb. 5-5b). Stellt man die Albedowerte den Helligkeitstemperaturen 
des Kanals 4 gegenüber (Abb. 5-5c), so ergibt sich eine nahezu voll­
ständige Übereinstimmung der Gebiete anormal niedriger Refektion mit 
denjenigen anormal hoher Helligkeitstemperaturen, und somit auch anormal 
hoher Oberflächentemperaturen (nicht gezeigt). Die Bodenwetterkarte vom
20.7. 12:00 GMT zeigt bei 51 °N einen Hochdruckrücken mit Windgesch­
windigkeiten von 2.5 bis 5 ms-1 (Abb. 5-5a). Betrachtet man die Hellig- 
keitstemperaturverteilung, so ist zu erkennen, daß im Gegensatz zu den 
kinematisch bedingten Temperaturgradienten in der Deckschicht die anor­
malen Erwärmungen keine klaren Grenzen ihrer Ausdehnung zeigen. Der 
maskierende Effekt dieser Erwärmung stellt sich erst allmählich beim
Satellitenzenitwinkel
Abb. 5-4 Reflektion durch Sonnenglitzern für verschiedene Beobachtungs­
winkel e und Windgeschwindigkeiten. Die Sonne steht im Zenit, 
(nach Deschamps und Frouin (1984))





/Ibb. 5-5b,c Albedoverteilung (b) und Helligkeitstemperatur im Kanal 4 
(c) des N-7 AVHRR für den 20.7.1981 an der Polar front. 
Darstellung in % (b) bzw. C (c). Schwarze Flächen in (b) ent­
sprechen Wolken (gilt für alle folgenden S/W - Darstellungen).
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Übergang zum Zentrum der Temperaturanomalie hin ein. Dieses Bild ist 
typisch für eine derart von meteorologischen Bedingungen geprägten 
Ausbildung warmer Oberflächengebiete mit vermindertem vertikalem turbu­
lentem Austausch. Eine ausführliche Diskussion der Häufigkeit derartiger 
Ereignisse im subtropischen Atlantik findet sich bei Cornillion und 
Stramma (1985). Für die Selektion derartiger Situationen in den hier 
behandelten Tagesüberläufen wurden die Albedoverteilungen des Kanals 1 
analysiert. Die Selektion geschah dabei durch eine visuelle Kontrolle 
der Daten. Die Gebiete anormal hoher Erwärmung wurden nicht für die 
Erstellung der mittleren Oberflächentemperaturverteilungen herangezogen. 
Sie wurden bei dieser Prozedur analog zu den wolkenbedeckten Gebieten 
ausgeblendet.
6. Oberflächentemperaturverteilung im Sommer 1981 und 1983
Für die Bestimmung der großräumigen Felder der Oberflächentemperatur 
wurden die Zeiträume vom 17.7.-28.8.1981 und 1.7.-28.8.1983 gewählt. 
Mehrere Gründe waren für die Wahl dieser Zeiträume maßgebend:
1.Verfügbarkeit der NOAA-7 AVHRR/2-Daten ab Mitte Juli 1981 und damit 
der Möglichkeit der Korrektur atmosphärischer Einflüße gemäß des 
”Split-Window”-Algorithmus.
2.Verfügbarkeit von zusätzlichen NOAA-6 AVHRR-Daten (nur 1981).
3.Verfügbarkeit von in-situ-Deckschichttemperaturen im Bereich der 
Polarfront (siehe Kap. 7).
4.Befriedigende Anzahl von wolkenfreien Szenenausschnitten.
Insgesamt wurden für diese Untersuchung 21 Szenen des NOAA-7 AVHRR/2 
für 1981 und 22 Szenen für 1983 sowie 8 Szenen des NOAA-6 AVHRR für 
1981 verwendet. Eine Zusammenfassung der zeitlichen Verteilung der ein­
zelnen Datensätze einschließlich der in-situ-Messungen ist in Abb. 6-1 
wiedergegeben. Die dort ebenfalls eingezeichneten CZCS-Daten werden im 
Kapitel 8 . gesondert behandelt.
In den folgenden beiden Unterkapiteln soll die großräumige Oberflächen- 
temperaturverteilung im Gebiet der Box 1 in Abb. 6-2 dargestellt wer­
den. Der Vergleich mit den in-situ-Daten entlang der langen hydrogra­
phischen Schnitte und eine detaillierte Untersuchung der thermischen 
Verhältnisse in der Deckschicht während der Frontvermessungen in der 
mit 2 gekennzeichneten Box wird in Kapitel 7. vorgenommen. Für die Box 
1 beträgt die geographische Auflösung der Radiometerdaten 4 x 4  km. 
Die Transformation der Daten in eine abstandstreue Kartenprojektion 
wurde mit der vollen Auflösung der Radiometerdaten als Eingabe durchge­
führt. Dabei wurde jeweils ein Ausgangsfeld von 2048 x 2048 Pixeln ver­
wendet. Obwohl die Kartenprojektion nur eine Auflösung von 4 x 4 km 
hat, konnte eine Reduktion der Eingabedatensätze vor der Transformation 




N -6  AVHRR
CZCS 
IN -S ITU  
MESSUNGEN
I IW im I I I I-------H—H-HH -
+
+ +
1— l— l— I— I--- 1—l— I— i— i— |—
1.7. 5 10 15 20 25 1.8. 5 10 15 20 25 31
1981
N -7 AVHRR/2 
IN -S IT U  
MESSUNGEN
Hll IH -  I -H
n — i— i— i— i— rn— i— i— i— r~
1.7. 5 10 15 20 25 1.8. 5 10 15 20 25 31 
1983
-1 Zeitliche Verteilung der einzelnen Messungen im Juli/August 
1981 und 1983
■2 Lage der Ausschnitte für die großräumige Untersuchung (Box II 
und die Frontvermessungen (Box 2) sowie der langen hydrogra­
phischen Schnitte (s. Kap. 7)
wie z.B. bei Cornillion und Stramma (1985), nicht vorgenommen werden, 
da dies im Scanrandbereich zu einem wesentlichen Verlust an Informatio­
nen führt. Die örtliche Auflösung würde sich so auf bis zu 7.2 x 24.4 km 
am Scanrand verringern. Durch die Verwendung der vollen Auflösung der 
Radiometerdaten werden hingegen auch die Scanrandbereiche mit 1.8 x 6.1 
km Auflösung befriedigend abgebildet. Im jeweiligen Nadirbereich kann 
demgegenüber die Information der Eingabedaten nicht voll ausgeschöpft 
werden. Die Wahl der vollen Auflösung ist insofern von Wichtigkeit, 
als gerade der westliche Bereich der Box 1 mit dem meridionalen Verlauf 
des Nordatlantischen Stromes entlang der Schelfkante fast immer im 
Scanrandbereich der einzelnen Datensätze liegt.
Die in Abb. 6-1 aufgelisteten AVHRR/2-Szenen wurden in einzelnen Grup­
pen zusammengefaßt, für die dann eine mittlere Temperaturverteilung 
über den jeweiligen Zeitraum errechnet wurde. Dabei galt für alle Sze­
nen eine gleiche Wichtung. Vor dieser Prozedur wurde interaktiv eine 
Selektion derjenigen Szenen vorgenommen, bei denen eine einwandfreie 
Maskierung des Temperatursignals durch extrem hohe Insolation, verbun­
den mit niedrigen Windgeschwindigkeiten, vorlag (siehe Kap. 5.3.). In 
den Szenen, bei denen solch eine eindeutige Lokalisierung der Anomalien 
möglich war, wurden diese Gebiete analog den wolkenbedeckten Gebieten 
behandelt. War eine klare Abgrenzung der Anomalie nicht möglich, so 
wurde die gesamte Szene nicht in die Mittelung einbezogen. Sowohl in 
den Einzelszenen, als auch in den resultierenden mittleren Feldern, 
wurden gemäß Kap. 5.2. kleinskalige Wolkenbedeckungen interaktiv elimi­
niert. Schließlich wurden die mittleren Verteilungen mit einem 5 x 5  
Pixel-Medianfilter geglättet.
Der MittelungsZeitraum betrug maximal 14 Tage. Die Länge des Zeitraums 
stellt einen Kompromiß dar zwischen der erforderlichen Anzahl von Sze­
nen für eine wolkenfreie Komposition einerseits und der zeitlichen Be­
schränkung durch die dynamisch bedingte Variabilität der Oberflächen­
temperatur sowie der jahreszeitlich bedingten Erwärmung andererseits. 
Problematisch ist dies vor allem im westlichen Teil der Box, wo der 
Nordatlantische Strom im Bereich des Kontinentalschelfes östlich der
Flämischen Kappe in den oberen 200 m Geschwindigkeiten von bis zu 
120 cm s-1 erreicht. Ebenso gilt dies für das östlich davon gelegene 
Wirbelfeld mit typischen Geschwindigkeiten von 20 - 50 cm s-1 (Krauß, 
1986). Eine detaillierte Analyse kleinerer Regionen von 16 der in Abb.
6-1 aufgelisteten NOAA-7 AVHRR/2-Szenen von 1981 zeigte, daß zwischen 
Entstehung und Zerfall von einzelnen Wirbeln im Bereich der Polarfront 
ein Zeitraum von 2 - 3  Monaten liegt (Hardtke und Meincke, 1984). Struk­
turen mit Skalenlängen ab ca. 50 km sind östlich von 40°W über 10 - 14 
Tage persistent, wie anhand der detaillierten Frontuntersuchungen in 
Kapitel 7. noch gezeigt wird. Für den Bereich westlich 40°W gilt dies 
nicht mehr generell, es wurde jedoch bei MittelungsZeiträumen über mehr 
als 6 Tage darauf geachtet, daß die wolkenfreien Ausschnitte dieses 
Gebietes nur von Überläufen stammen, die untereinander einen zeitlichen 
Abstand von höchstens 6 Tagen hatten.
Bei der Interpretation der Oberflächentemperaturverteilungen als Indi­
kator für dynamische Prozesse ist sowohl die Koppelung der Deckschicht 
mit dem baroklinen Strömungsfeld als auch ein zu vernachlässigender 
Einfluß des Salzgehaltes vorauszusetzen. Vor allem der zweite Punkt 
ist in dem hier betrachteten Gebiet kritisch, da die Variationen der 
T-S-Beziehung im Quellbereich des Nordatlantischen Stromes extrem stark 
sind. Dies gilt für das Gebiet südlich von 50°N und westlich von etwa 
35°W. Nördlich 50°N und östlich 45°W zeigen die mittleren T-S-Beziehun- 
gen hingegen nur geringe Krümmungen, bedingt durch die quasi-isohalinen 
Verhältnisse mit Salzgehalten bei 34.9 °/oo (Emery und Dewar, 1982). 
Dies sollte im folgenden immer in die Beurteilung einfließen.
Eine umfassende Übersicht über den aktuellen Wissensstand über die 
Region des Nordatlantischen Stromes findet sich bei Krauß (1986).
6 .1.Temperaturverteilungen Juli/August 1981
Das mittlere Oberflächentemperaturfeld für den Zeitraum vom 19.7. bis
30.7.1981 ist in Abb. 6-3 wiedergegeben. Die analoge Verteilung für 
den Zeitraum vom 16.8. - 28.8.1981 findet sich in Abb. 6-4. In beiden 
Zeiträumen zeigt sich eine klare Abbildung des Nordatlantischen Stromes 
im Bereich südlich und östlich der Flämischen Kappe, ausgedrückt durch 
einen scharfen Temperaturgradienten von bis zu 8°C auf 35 km. In der 
zweiten Julihälfte befindet sich nördlich davon ein kompliziertes Ge­
flecht von thermischen Fronten, das sich in zwei Wirbeln bei 50°N, 41°W 
und 50.6°N, 44.5°W konzentriert. Eine dritte Anomalie warmer Temperatur 
von ca. 13.5°C und einem Durchmesser von 70 km schließt sich westlich 
davon bei 51°N, 48°W an. Die beiden großen, in ihrem Kern etwa 15° - 16°C 
warmen Wirbel, werden durch eine 13° - 14°C kalte Zone von der Region 
östlich der Flämischen Kappe getrennt, wo die Isolinien der Oberflä­
chentemperatur in zonale Richtung schwenken. Ab etwa 40°W bis 20°W 
schließt sich ein Feld von Wirbeln und Mäandern von ca. 250 km Wellen­
länge an. Die Isothermen >16°C haben dabei im Mittel einen zonalen 
Verlauf, während die Isothermen geringerer Oberflächentemperatur eine 
SW-NO-Orientierung besitzen und sich östlich der Gibbs-Bruchzone bei 
etwa 30°W nach Norden hin ausbreiten. Besonders deutlich wird dieser 
Isothermenverlauf bei der 13°C-Isotherme in der Juli-Verteilung und der 
15°C-Isotherme in der August-Verteilung.
Die Oberflächentemperaturverteilung in der zweiten Augusthälfte unter­
scheidet sich von derjenigen im Juli vor allem im Gebiet östlich und 
nördlich der Flämischen Kappe bis hin zu 51°N, 44°W. Ein breites Band 
hoher Temperatur (bis 21°C) erstreckt sich dort mit Gradienten von bis 
zu 7°C auf 15 km und wird nur bei 46°N, 44°W durch eine Introsion kal­
ten Labradorwassers unterbrochen, das sich dort ostwärts vom Schelf in 
den offenen Ozean ausbreitet. Das Band hoher Temperatur schmiegt sich 
im wesentlichen an die 4000 m Tiefenlinie des nordwestlichen Neufund­
landbeckens an und schwenkt bei 51.5°N und 43°W nach Osten, wo sich 
das Temperatursignal rasch abschwächt. Der zonale Verlauf der Isother­
men östlich von etwa 40°W entspricht in der großräumigen Struktur den
Verhältnissen in der zweiten Julihälfte und steht im Einklang mit den 
schon von Heliand-Hansen und Nansen (1926) gemachten Aussagen. Das Bild 
deckt sich qualitativ auch mit der von Dietrich (1969) veröffentlichten 
Temperaturverteilung für den Sommer in 200 m Tiefe. Betrachtet man die 
Temperatur als passiven Skalar, so ist sie als Tracer für dynamische 
Prozesse verwendbar. Als Maß für die mesoskalige Variabilität ist die 
”Eddy kinetic energy” anzusehen, die von 1500 cm2s-2 südlich der Grand 
Banks über 1000 cm2s-2 östlich davon auf 600 cm2s-2 in der nordwestli­
chen Ecke des Nordatlantischen Stromes abnimmt und östlich des Mittel­
atlantischen Rückens noch Werte von 300 cm2s-2 erreicht (Richardson, 
1983, Krauß und Käse, 1984). Ein qualitativer Vergleich mit den Varia­
bilität in den Oberflächentemperaturverteilungen in Abb. 6-3 und 6-4 
unterstützt eine derartige generelle Tendenz.
Das Phänomen der Labradorwasser-Introsionen wird ausführlich bei Hardtke 
und Meincke (1984) diskutiert, die zur Verifizierung der kinematischen 
Interpretation der Oberflächentemperaturverteilung satellitengeortete 
Driftbojen heranzogen. Nach Aussage dieser Autoren erfolgen die Kalt- 
wassereinbrüche in das Gebiet östlich der Flämischen Kappe in Zeit­
abständen von etwa 2 - 3  Monaten. Diese Erkenntnis wurde aus dem Studium 
von IR-Szenen aus einem Zeitraum von mehreren Jahren gewonnen. Nach 
einem nochmaligem Studium der gleichen Daten scheint die Behauptung 
vertretbar, daß diese zeitlich begrenzten Kaltwassereinbrüche zu einem 
Abspalten der in der Juli-Verteilung erkennbaren Wirbel im westlichen 
Neufundlandbecken führen. Für den aktuellen Fall finden sich bei Hard­
tke und Meincke (1984) in zwei IR-Szenen aus dem September 1981 deut­
liche Anzeichen dafür, daß die oben beschriebene Introsion sich bis 
zum 3.9.1981 soweit verstärkt, daß es zu einem Abschnüren des warmen 
Temperaturbandes nordöstlich der Flämischen Kappe kommt.
Für den Zeitraum der hier diskutierten Daten zeigt die Trajektorie einer 
im Mai 1981 bei 46°N, 43.5°W ausgebrachten Driftboje einen fast exakt 
mit dem maximalem Temperaturgradienten östlich und nordöstlich der Flä­
mischen Kappe im August identischen Verlauf (Abb. 6-5)(Krauß und 
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Abb. 6-6b Mittlere Oberflächentemperaturverteilung 
(oben links)
Abb. 6-6c Mittlere Oberflächentemperatur Verteilung 
(oben rechts)





Abb. 6-6e Mittlere Oberflächentemperaturverteilung 22.8.-27.8.1983
(unten rechts)

der Wolkenbedeckung und der Verfügbarkeit nur der N0AA-6-Daten keine 
Radiometerdaten vor, die diese Situation eindeutig belegen. Lediglich 
in einer NIOAA-6-Szene am 28.5.1981 sind Anzeichen hierfür erkennbar 
(nicht gezeigt). Das sich über mehr als 5 Jahre erstreckende verfügbare 
Datenmaterial zeigt keine eindeutige Präferenz weder für die Juli-Situa­
tion (Abb. 6-3) noch'für die August-Situation (Abb. 6-4).
Ein Vergleich der Felder für Juli und August zeigt generell eine posi­
tive Differenz, die auf die jahreszeitliche Erwärmung zurückgeführt 
werden kann. Die mittleren Erwärmungsraten schwanken zwischen etwa 
0.5°C nördlich von 53°N und 1.5° - 2°C südlich von 50°N. Ausgenommen 
hiervon sind starke positive Differenzen im Gebiet der Flämischen Kappe, 
die jedoch im wesentlichen auf dynamische Prozesse zurückzuführen sein 
dürften. Im Gebiet südlich von 47°N und östlich von 42°W fällt vor al­
lem der Unterschied zwischen dem fast homogenen Gebiet mit niedriger 
Erwärmung (~ 0.5°C) östlich von 30°W und dem Gebiet hoher Temperatur­
differenz (> 3°C) bei 35°W auf, an das sich westlich wieder eine Zone 
niedriger Temperaturdifferenz (0° - 0.5°C) anschließt (zum Teil durch 
Wolken maskiert). Der zonale Bereich zwischen 48°N und 53°N ist gekenn­
zeichnet durch mesoskalige Gebiete homogener Temperaturdifferenz, die 
Durchmesser von 100 - 150 km aufweisen. Die Temperaturdifferenz schwankt 
zwischen 0° - 0.5°C und 2.5° - 3.5°C, nimmt in Einzelfällen jedoch auch 
negative Werte an. Als Ursache dieser Struktur der Temperaturdifferenz 
kann das fluktuierende barokline Strömungsfeld im Bereich der Polarfront 
angesehen werden.
6 .2 .Temperaturverteilungen Juli/August 1983
Die Szenen aus dem Zeitraum Juli/August 1983 wurden in 5 MittelungsZeit­
räumen zusammengefaßt (Abb. 6-6 a-e). Die Situation Anfang Juli stellt 
ein kompliziertes System von Fronten im Gebiet um 50°N, 45°W dar, wie 
sie ähnlich im Juli 1981 gefunden wurde. Südlich davon ist bei 47°N, 
41°W ein ausgeprägter Einschub kalten Wassers erkennbar, der fast exakt 
in Verlängerung des Schelfrandes östlich der Flämischen Kappe verläuft 
und auch in einzelnen Szenen vom Juni 1983 erkennbar ist (nicht ge-
zeigt), östlich von 40°W schließt sich bei etwa 50°N ein zonal orien­
tiertes Mäanderfeld mit Wellenlängen von ca. 270 - 300 km an, das bei 
35°W in nordöstliche Richtung schwenkt. Dieses Verhalten ist tenden­
ziell bei allen mittleren Temperaturverteilungen 1983 erkennbar. Ebenso 
findet sich das Einschwenken in den zonalen Verlauf für die Isothermen 
19°C - 21°C zwischen 48°N und 50°N östlich der Flämischen Kappe in 
allen Darstellungen wieder, wobei im Zeitraum zwischen dem 28.7. und
9.8. die Ausbildung eines meridional ausgerichteten Bandes höherer 
Temperatur (bis 21 °C) bei 41°30’w als auffällige Erscheinung hinzukommt, 
das sich bis zum 9.8. vom südlicheren Verlauf des Nordatlantischen 
Stromes abtrennt. Dieses warme Band gleicht der im August 1981 gefunde­
nen Struktur, ist allerdings wesentlich schwächer ausgeprägt. Der meri- 
dionale Verlauf der Isothermen östlich der Flämischen Kappe bei 44 °W 
und zwischen 46°N und 49°N findet sich mit Ausnahme der Situation Anfang 
Juli (Abb. 6-6a) als stationäre Struktur in allen Szenen wieder. Am 
südlichen Ende bei 46°N sind Unterbrechungen dieses Isothermenverlaufs 
erkennbar, die als Kaltwasserintrosionen am südöstlichen Ende der 
Flämischen Kappe gedeutet werden können. Südlich von 45°N ist vom 28.7. 
an der Prozeß der Abschnürung eines Wirbelpaares zu verfolgen, wobei 
vor allem der kalte Wirbel in seiner Ausbildung deutlich zu verfolgen 
ist. Die mögliche endgültige Abschnürung des warmen Wirbels kann leider 
aufgrund der Wolkenbedeckung in der Zeit bis zum 27.8. nicht eindeutig 
verifiziert werden.
Folgt man dem Verlauf der Isothermen >19°C nach Osten, so zeigt sich 
ab 35°W die deutliche Änderung vom zonalen Verlauf in eine Nordwest- 
Südost-Orientierung, die in einigen Fällen auch bis zu einer klaren 
Nord-Süd-Orientierung im Bereich um 30°N führt. Besonders ausgeprägt 
ist dies im Zeitraum vom 28.7. bis 16.8. Dieses südwärtsgerichtete 
Schwenken am westlichen Abfall des Mittelatlantischen Rückens steht im 
Gegensatz zum Isothermenverlauf im Juli/August 1981 (Abb. 6-3, 6-4), 
wo östlich 35°W und südlich 47°N eine eindeutig zonale Orientierung 
der Isothermen vorliegt. Nimmt man die Schelfrandgebiete bei 42°W aus, 
so ist dies der auffallendste Unterschied in den großräumigen Verhält­
nissen beider Jahre. Das Gebiet dieser Variabilität wird von Krauß
(1986) im Rahmen der Interpretation von großangelegten Driftexperimenten 
als Region bezeichnet, die zeitlich variabel sowohl zum breit aufge- 
fächerten Band des Nordatlantischen Stromes zwischen 40°N und 60°N bei 
30°W als auch zum subtropischen Wirbel gezählt werden kann und aus dem 
der Portugalstrom gespeist wird.
7. Vergleich mit in-situ-Temperaturmessungen
Für den Vergleich zwischen radiometrisch gewonnener Oberflächentempera­
tur (SST) und Deckschichttemperatur wurden die hydrographischen Daten­
sätze herangezogen, die während der N0A-81 und NOA-83 SEA ROVER-Expe- 
dition gewonnen worden sind. Ein Vergleich ist insofern möglich und 
realistisch, als daß bei dem unter Kapitel 3.3. beschriebenen Verfahren 
(Korrektur atmosphärischer Attenuation durch die Regressionsanalyse 
mit in-situ-Bojenmessungen) der Einfluß der Grenzschicht an der Ozean­
oberfläche eliminiert sein sollte. Die in-situ-Messungen wurden im 
Zeitraum vom 21.7. bis 9.8.1981 und 30.6. bis 9.7.1983 mit dem Schlepp- 
fisch-System des IfM auf F.S.Poseidon durchgeführt. Ziel dieser Experi­
mente war das Studium des Systems Atmosphäre-Deckschicht-Thermokline 
zur Berechnung des Wärme- und Frischwasserhaushaltes entlang von langen 
Schnitten und die Erforschung der dreidimensionalen Strukturen der 
Baroklinität, Thermoklinität, Geschwindigkeit und potentieller Vorti- 
city während der Vermessung der Frontalregionen der Polarfront. Eine 
ausführliche Beschreibung des Experiments und der Ergebnisse von 1981 
findet sich bei Bauer et.al. (1985) und Fischer (1986) sowie bei Fiekas
(1987) für 1983. Die Schleppfischprofile reichten bis in eine Tiefe 
von ca. 80 m (1981) bzw. 70 m (1983) und hatten eine Wellenlänge von 
400 m (1981) bzw. 750 m (1983). Die Schiffsgeschwindigkeit betrug etwa
5 m s-1.
Für die in diesem Zusammenhang interessierende Fragestellung ist ledig­
lich die Messung der Temperatur von Interesse. Die absolute Genauigkeit 
der Sensoren wird von Bauer et.al. (1985) mit 0.01 K angegeben. Für 
den Vergleich mit den radiometrisch gewonnenen Temperaturen wurde je­
weils nur die Temperatur am oberen Umkehrpunkt des Schleppfischprofiles 
verwendet. Um mit Sicherheit nur Daten aus der durchmischten Deckschicht 
zu verwenden, wurde zusätzlich ein ”Mixed-Layer”-Kriterium eingeführt. 
Danach muß sich der Umkehrpunkt oberhalb der Tiefe befinden, an der 
der vertikale Temperaturgradient 0.1 K m-1 überschreitet. Schließlich 
mußten die Temperaturen aus Tiefen oberhalb 50 m kommen. Vergleiche 
mit dem am Kühlwassereinlauf des Schiffes gemessenen Temperaturen erga­
ben eine generelle Übereinstimmung mit Abweichungen < 0.2 K.
Für die geographische Lokalisierung der Profile wurden die aktuellen 
Positionen in Abständen von jeweils 2 Minuten registriert. Zwischen 
zwei Satellitenfixen wurde die Schiffsdrift mit Hilfe des EM-Log be­
rechnet. Die Genauigkeit der Satellitenfixe lag bei etwa 100 m - 200 m, 
die Drift zwischen den Fixen hatte typische Werte von bis zu 1000 m. 
Diese Drift wurde durch lineare Interpolation zwischen den Fixen korri­
giert, so das mit einer absoluten Genauigkeit von unter 1 km gerechnet 
werden kann (Leach, 1986). Der Vergleich zwischen Radiometermessung 
und in-situ-Messung wurde bei einer geographichen Auflösung der Satel­
litendaten von 2 km (1981) und 1.2 km (1983) vorgenommen. Da der Abstand 
zwischen zwei Umkehrpunkten geringer ist als die örtliche Auflösung 
der Radiometerdaten, wurden alle in-situ-Werte, die in dem Bereich des 
örtlichen Integrationsbereichs eines Radiometerwertes lagen, aufsum- 
miert und eine mittlere Temperatur berechnet. Den Unsicherheiten in 
den geographischen Ortsbestimmungen beider Datensätze wurde durch eine 
Mittelung der Radiometerdaten über 3 x 3  Bildpunkte Rechnung getragen. 
Gleichzeitig wurde damit das Radiometerrauschen verringert. In den fol­
genden drei Abschnitten soll die großräumige Übereinstimmung der Daten 
entlang der Schnitte sowie der mesoskalige Vergleich im Bereich der 
Frontvermessungen diskutiert werden. Dabei wird der Begriff ’Oberflä­
chentemperatur ’ für die radiometrisch bestimmte Temperatur der Ozean­
oberfläche (Tg) verwendet und der Begriff ’Deckschichttemperatur’ für 
den oberen Teil der durchmischten Deckschicht ( T ß ) .
7.1.Vergleich mit langen Schnitten 1981
Die Lage der Schnitte ist in Abb. 7-1 dargestellt. Im folgenden werden 
nur die Schnitte B102, B103 und B104 behandelt. Der Schnitt B102 wurde 
in der Zeit zwischen dem 21.7. und dem 26.7. vermessen. Für den Ver­
gleich kommen jedoch nur die IR-Szenen vom 25.7. und 27.7. in Betracht. 
Alle anderen IR-Datensätze zeigen im Gebiet entlang des Schnittes hohen 
Bewölkungsgrad oder geschlossene Wolkendecken. Einzelne wolkenfreie 
Ausschnitte werden in der folgenden Diskussion berücksichtigt, jedoch 
nicht explizit gezeigt.
Abb. 7-1 Schiffskurs und Bezeichnung der Schnitte während des SEft-ROVER 
Experimentes iw Sommer 1981 (nach Bauer et.al. (1985))
Die Korrelationen zwischen Oberflächentemperatur und Deckschichttempe­
ratur, die streng genommen nur bei voller Synoptizität ein MaB für die 
Güte der Fernerkundungsmethode darstellt, zeigen insgesamt eine leichte 
Unterbestimmung der radiometrischen Temperaturen für Werte >19°C (Abb. 
7-2, Tab. 7.1). Die Gründe hierfür können sowohl in der unzureichenden 
zeitlichen Übereinstimmung gerade im südlichen Teil der Schnitte als 




Schnitt Uberfluges N A! R
B102 17.7.-30.7. 823 -0.210 1.023 0.994
B102 25.7. 332 -2.768 1.159 0.938
B102 27.7. 481 -0.339 1.039 0.994
B103 17.7.-30.7. 319 2.098 0.836 0.983
B103 27.7. 119 0.631 0.956 0.992
B103 30.7. 197 2.669 0.799 0.971
B104 17.7.-30.7. 335 -1.785 1.099 0.962
8104 27.7. 291 -1.299 1.089 0.940
B104 2 .8 . 45 -0.261 1.072 0.945
B104 3.8. 64 1.797 0.922 0.844




Die Korrelation des Schnittes B102 mit der IR-Szene vom 25.7. (Tag 






































Z  14 0 0  —
nr,i ~ i i i i i i i i i i i i i i 11 i i i I i i i ■ . •Po 00 12 00 14 00 16 00 18 00 20 00 22 00
S S T  T E M P  / C
Abb. 7-2 Streudiagramme zwischen Deckschichttemperatur und Oberflächen­
temperatur der einzelnen IR-Szenen. Bezeichnung des Schnittes 
sowie Datum des Uberfluges sind jeweils angegeben (ohne Tages­
zahl: mittlere Oberflächentemperaturverteilung 19.7.-30.7. )
Datensätze in einem zeitlichen Abstand von 3.5 - 1.5 Tagen aufgenommen 
wurden. Die Differenz T0 - Tg liegt im Durchschnitt bei -0.5°C - 0.0°C. 
Für den 27.7. (Tag 208.7) zeigt der Temperaturvergleich im Bereich zwi­
schen 44 °N und 55°N eine hohe Korrelation (r = 0.994), wobei lokal je­
doch Temperaturdifferenzen von bis zu -1°C auftreten (Abb. 7-3a). Der 
zeitliche Abstand der Messungen liegt in diesem Fall zwischen 4.5 Tagen 
im Süden und 1.5 Tagen im Norden. Der schon am 25.7. erkennbare Bereich 
kälteren Wassers um 19°C bei 45°N wird in den radiometrischen Daten 
klar wiedergegeben. Dies gilt ebenso für die Zonen scharfer Gradienten 
bei 49°N sowie 52.7°N. Die stufenförmigen Strukturen zwischen 46°N und 
51 °N hingegen sind qualitativ zwar erkennbar, zeigen aber lokale Dif­
ferenzen von bis zu 1°C. Interessant ist dies vor allem in Hinblick 
darauf, daß zwei Tage vorher in diesem Gebiet eine nahezu vollständige 
Übereinstimmung der Datensätze bestand. Lediglich ein kleinskaliges 
Gebiet kälterer Temperatur nördlich 52°N wird nur von den radiometri­
schen Daten erfaßt. Die zeitliche Differenz von 1.5 Tagen zwischen bei­
den Meßreihen läßt auf advektive Vorgänge als Erklärung hierfür schlie­
ßen. Vergleicht man die Deckschichttemperaturen entlang des Schnittes 
B102 mit dem mittleren Feld der Oberflächentemperatur aus den Szenen 
von 19.7. bis 30.7. (s. Abb. 6-3), so bestätigt sich das Bild, das sich 
aus den Vergleichen mit Einzelszenen ergibt (Abb. 7-3b). Der großräumi­
ge, stufenförmige Verlauf der Temperatur in der Deckschicht wird vom 
mittleren Feld mit nur geringen Differenzen (r = 0.994) wiedergegeben. 
Abweichungen sind vor allem in den isothermen Gebieten zwischen den 
einzelnen Fronten vorhanden. Südlich von 46°N liegt die Oberflächen­
temperatur im Schnitt 0.3°C unter der Deckschichttemperatur. Nördlich 
davon, bzw. in Gebieten mit Tg < 19°C ist hingegen keine durchgehende 
Abweichung beider Datensätze erkennbar. Die extreme Abweichung von 
^0 ~ = -1.3°C bei 53°N ist dabei durch eine kleinräumige Oberflä- 
chentemperaturvariation bei 53°N, 36°W in Abb. 6-3 erklärbar, die von 
den hydrographischen Messungen nicht oder nur teilweise erfaßt wurde.
Ein halbwegs synoptischer Vergleich kann zwischen den in-situ-Daten 
längs des Schnittes B103 und der IR-Szene vom 27.7. (Tag 208.7) ange­
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Abb. 7-3 a-b Deckschichttemperatur entlang des Schnit­
tes B102 (dünn) und Oberflächentemperatur vom
27.7.1981 (a) sowie mittlere Oberflächentem­
peratur vom 19.7.-30.7. (b) (durchgezogen). 
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Abb. 7-4 a-b Deckschichttemperatur entlang des Schnit­
tes B103 (dünn) und Oberflächentemperatur vom
27.7.1981 (a) sowie mittlere Oberflächentem­
peratur vom 19.7.-30.7. (b) (durchgezogen)
ferenz T0 - TB bei -0.1°C. Im Bereich der Polarfront werden die Deck­
schichtverhältnisse dabei gut wiedergegeben. Nördlich der Front liegen 
die Temperaturdifferenzen Tg - Tß bei ± 0.25°C für den Vergleich des 
Schnittes B103 mit dem mittleren Oberflächentemperaturfeld vom 19.7. 
bis 30.7. (Abb. 7-4b), wobei lediglich der Abschnitt zwischen Kilometer 
125 und 300 tendenziell höhere Differenzen zeigt. Da dieser Abschnitt 
jedoch bei der Berechnung des mittleren Feldes fast ausschließlich von 
der IR-Szene vom 19.7. bestimmt wird und somit zeitlich 9 Tage vor den 
in-situ-Daten aufgenommen wurde, ist die fehlende Synoptizität als 
Ursache anzunehmen.
Ein Vergleich des Schnittes B104 vom 5.8. bis 8 .8 . mit IR-Szenen gestal­
tet sich schwierig, da keine einigermaßen synoptischen Beobachtungen 
vorhanden sind. Lediglich kleine wolkenfreie Einblicke in der IR-Szene 
vom 2.8. (nicht gezeigt) zeigen eine gute Wiedergabe der Deckschicht­
verhältnisse (r = 0.945). Der Vergleich mit dem mittleren IR-Feld vom
19.7. bis 30.7. belegt jedoch, daß im mesoskaligen Bereich (~ 50 km) 
Differenzen von bis zu 3°C auftreten (Abb. 7-5).
Zusammenfassend zeigt der Vergleich entlang der langen Schnitte, daß 
auch bei einer zeitlichen Mittelung der IR-Szenen über 14 Tage ein 
quasi-synoptisches Bild der Deckschichttemperatur im Bereich zwischen 
40°N und 55°N und östlich von etwa 40°W erstellt werden kann. Eine 
Extrapolation eines solchen Feldes auf weitere 14 Tage führt dann je­
doch zu keiner befriedigenden Übereinstimmung mit in-situ-Messungen.
7.2.Frontvermessung 1981
Der Schiffskurs und die Bezeichnung der einzelnen Schnitte während der 
FrontVermessung vom 27.7. bis 4.8.1981 sind in Abb. 7-6 wiedergegeben. 
Aufgrund ungünstiger Wetterverhältnisse in der Zeit vom 31.7. bis 3.8. 
konnten die Schnitte C307 - C310 nur unvollständig vermessen werden 
bzw. die Deckschicht wurde vom Schleppfisch nicht erreicht. Sie sind 
daher in den folgenden Betrachtungen nicht berücksichtigt. Die Daten 
des Schnittes C314 konnten aus technischen Gründen nicht analysiert
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Abb. 7-5 DeckschichttemperatuT entlang des Schnittes B104 (dünn) und 
mittlere OberflächentemperaturVerteilung vom 19.7.-30.7.
(durchgezogen)
Abb. 7-6 Schiffskurs und Bezeichnung der Schnitte während der SEA-ROVER 
FrontVermessung 1981 (aus: Bauer et.al. (1985))
werden. Die Temperaturverteilung im Druckniveau 20 hPa, die aus den 
Schleppfischdaten gewonnen wurde, ergibt sich aus Abb. 7-7a. Die Daten 
wurden dabei mittels einer objektiven Analyse auf ein 10 x 10 km Gitter 
interpoliert (Bauer et.al., 1985). Die Abbildung zeigt hohe Temperatu­
ren (> 14°C) (verbunden mit salzreichem Wasser (s. Fischer, 1986)) im 
Südosten, an den sich westlich von etwa 35°W eine Region kalten (und 
salzarmen) Wassers mit Temperaturen bis < 12°C anschlieBt. Dazwischen 
befindet sich ein Gebiet starker Thermoklinität, wie aus der Tempera­
turverteilung auf der Dichtefläche = 26.6 kg m-3 hervorgeht (siehe 
Bauer et.al., 1985). Zum Vergleich der örtlichen Auflösungen ist in 
Abb. 7-7b auch die entsprechende Isoliniendarstellung des Oberflächen- 
temperaturfeldes vom 30.7. wiedergegeben. Daraus ergibt sich ein wesent­
lich klareres Bild der Frontenanordnungen. Für den Temperaturvergleich 
wurden die NOAA-7 IR-Szenen von 20.7., 27.7. und 30.7. sowie der Morgen­
überlauf von NOAA-6 am 27.7. verwendet. In Abb. 5-5b und Abb. 7-8 bis 
7-10 sind die Helligkeitstemperaturen des Kanal 4 für die Szenen an 
diesen Tagen wiedergegeben. Diese Darstellung wurde gewählt, da die 
Strukturen wesentlich klarer hervortreten als bei den Oberflächentem- 
peraturbildern, die durch die Prozedur der atmosphärischen Korrektur 
ein höheres Rauschniveau besitzen. Die Vergleiche mit den in-situ-Tem- 
peraturen wurden jedoch mit den korrigierten Werten durchgeführt. Die 
Auflösung der Bildausschnitte beträgt 1.2 km / Pixel. Die Diskussion 
der IR-Szenen beschränkt sich dabei im wesentlichen auf den für den 
Vergleich mit den in-situ-Daten relevanten Bereich. In Abb. 7-9 ist 
zur Orientierung der Schiffskurs mit eingezeichnet.
Die IR-Szene vom 20.7. (Abb. 5-5b) ist teilweise durch eine positive 
Temperaturanomalie maskiert, die auf den Einfluß eines atmosphärischen 
Hochdruckrückens zurückzuführen ist. Dieses Beispiel wurde bereits im 
Detail in Kapitel 5. diskutiert. Es zeigen sich zwei Paare von mesoska- 
ligen Wirbeln bzw. Mäandern mit Durchmessern von je 100 - 150 km, die 
zonal entlang 51°N angeordnet sind. Besonders ausgeprägt ist das Wir­
belpaar zwischen 31 °W und 34°W, das sich auf allen IR-Szenen dieses 
Zeitraumes als markanteste Struktur wiederfindet. Trotz der Maskierung 
ist zu erkennen, daß sich eine durchgehende Temperaturfront zwischen
N O A  '81
a
NOAA 7 AVHRR SEA SURFACE TEMPERATURE on 30.7.81
b
Abb. 7-7 TemperaturVerteilung auf 20 x 104 pa aus in-situ Messungen (a) 
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7-11 Streudiagram zwischen Deckschichttemperatur während der Front­
vermessung und Oberflächentemperatur am JO.7.1981 (a) sowie 
mittlerer Oberflächentemperaturverteilung (19.7. - 30.7.) (b).
50°N, 36°W und 51 °N, 35°W gebildet hat. Bei 51 °N befindet sich eine 
Introsion kalten Wassers. Südwestlich davon zeigen sich Instabilitäten 
in der Front, die jedoch nahe an der Grenze des geometrischen Auflö­
sungsvermögens liegen. Bei 50°N ist eine Vielzahl von kleinskaligen 
Strukturen in der Größenordnung von ca. 30 km im Durchmesser zu erken­
nen.
Sieben Tage später hat sich eine durchgehende Zunge warmen Wassers 
gebildet, die bis 52°N, 34,5°W reicht [Abb. 7-8, 7-9). Die Lage der 
mesoskaligen Wirbel hat sich nicht wesentlich verändert. Südlich von 
50°N zeigt sich der Beginn des Aufspulens eines antizyklonalen Wirbels 
zwischen 33°W und 35°W. Im Detail wird die Entwicklung dieser Struktu­
ren in Verbindung mit der Verfolgung von satellitengeorteten Driftern 
von Hardtke und Meincke (1984) diskutiert.
Der Frontalbereich zeigt eine mäandrierende Struktur zwischen 50.5°N 
und 51.5°N mit Wellenlängen von etwa 20 km, die auch als beginnende 
Kaltwasser-Introsion gedeutet werden kann und sich bis zum 30.7. noch 
verstärkt (Abb. 7-10). Gleichzeitig hat sich ein dünnes Band kalten 
Wassers ausgebildet, das westlich der Front nach Süden hin orientiert 
Ist und sich bei 50.5°N, 35.5°W mit zyklonalem Drehsinn aufspult. Der 
maximale Temperaturgradient hat sich dadurch nach Osten hin verschoben 
und weist eine Nord-Süd Ausrichtung auf. Der Frontenbereich selber 
zeigt detaillierte Mäander mit Wellenlängen von ca. 10 km, was dem Ab­
stand der hydrographischen Schnitte entspricht. Insgesamt hat sich die 
Warmwasserzunge gegenüber dem 27.7. abgeschwächt und zeigt keine ein­
heitliche Temperaturverteilung mehr, östlich der Zunge haben sich bei 
52°N, 33.5°W schmale Bänder von warmen und kaltem Wasser gebildet, die 
auf ein mögliches Abschnüren des südlich davon gelegenen kalten zyklo- 
nalen Wirbels hindeuten. Das Streudiagramm, in der die Deckschichttem­
peratur gegen die radiometrisch gewonnene Temperatur des mittleren 
Feldes vom 19.7. bis 30.7. aufgetragen ist, zeigt eine hohe Variabili­
tät (Abb. 7-11). Der Korrelationskoeffizient ist mit 0.768 deutlich 
niedriger als bei den Vergleichen mit den langen Schnitten.
Tab. 7.2
Datum des
Schnitt Überfluges N Ao A! R
C3 17.7.-30.7. 878 2.950 0.782 0.768
C3 27.7. 772 3.485 0.756 0.703
C3 30.7. 724 3.229 0.772 0.808
C3 2 .8 . 20 -5.155 1.408 0.671




Außer der breiten Streuung um die Linie idealer Korrelation ist in Abb. 
7-11 die hohe Streuung der IR-Temperaturen im Bereich von 13° - 14°C 
der Deckschichttemperatur bemerkenswert. Diese Streuung ist vor allem 
auf das Gebiet der kleinräumigen FrontVermessung (Schnitte C311 - C317) 
zurückzuführen, bei der der zeitliche Versatz der Meßreihen 4 - 6  Tage 
betrug.
Die zonalen Schnitte zwischen 31°W und 37°W wurden zwischen dem 27.7. 
und dem 30.7. vermessen und können daher direkt mit den IR-Szenen dieser 
beiden Tage korreliert werden. Synoptizität besteht dabei für den Ver­
gleich mit der Szene vom 27.7. auf Schnitt C301 bei Kilometer 71 (Abb.
7-12a) und für den Vergleich mit der Szene vom 30.7. auf Schnitt C306 
bei Kilometer 55. Die Temperaturdifferenz Tg - Tg beträgt dabei -0.2°C  
bzw. -0 .4 °C . Der südlichste Schnitt C301 vom 27.7./28.7. zeigt eine 
gute Übereinstimmung für den 2 7 .7 ., während dies für den 30.7. nicht 
mehr zutrifft. Bemerkenswert ist die räumliche Übereinstimmung der Lage 
des Ringes höherer Temperatur bei 50°15’ n, 33°40’ w in Abb. 7-9, die 
bei Kilometer 150 in dem Schnitt zu erkennen ist. Der nördliche zonale 
Schnitt C303 gibt den Wechsel zwischen Kalt- und Warmwasserzungen prin-
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Abb. 7-12 a-c Deckschichttemperatur (gestrichelt) und Oberflächentempe­
ratur am 27.7 und 30.7. (durchgezogen) entlang der Schnitte 
C301 (a), C303 (b) und C305 (c).
zipiell wieder (Abb. 7-12b). Die Stauchung des zonalen Durchmessers 
des kalten Mäanders bei 51°N, 33.5°W in Abb. 7-13 sowie die Abflachung 
des Gradienten im Westen der Warmwasserzunge bei 34.5°W zum 30.7. hin 
(Abb. 7-10) wird durch den Vergleich mit den am 28./29.7. gewonnenen 
in-situ-Daten bestätigt (Kilometer 0 bis 225). Westlich der Front (ab 
km 300) kann keine Übereinstimmung der Datensätze festgestellt werden. 
Das schmale Band kalten Wassers, das sich am 30.7. gut erkennbar nach 
Sudwesten hin erstreckt, wurde bei den in-situ-Messungen des 29.7. noch 
weiter westlich angetroffen (Kilometer 300 - 330). Einen weiteren zonal 
orientierten Vergleich bietet der Schnitt C305 auf 50°40’n (Abb. 7-12c). 
Der erste Teil des Schnittes bis Kilometer 120 ist nur durch wenige 
in-situ-Messungen belegt. Der Bereich stärkster Gradienten bei Kilometer 
170, gemessen am 30.7., 0:00h, deckt sich gut mit den 16 Stunden später 
aufgezeichneten IR-Daten. Dies gilt im gleichen Maße für das Zentrum 
der Warmwasserzunge bei Kilometer 220. Gegenüber dem 27.7. wird die 
Aufsteilung des Gradienten an der Front sowie die Ausbildung der Warm- 
wasserintrosion bei Kilometer 220 deutlich. Die Verlagerung des Berei­
ches stärkster Gradienten im südlichen Teil der Front zwischen 50 °N 
und 50°45’n in der folgenden Zeit bis zur Vermessung entlang der hydro­
graphischen Schnitte am 3.8. und 4.8. wird aus Abb. 7-13 und Abb. 7-14 
deutlich. Die Zeit zwischen der Aufnahme der IR-Daten (27.7. und 30.7.) 
und den in-situ-Messungen war meteorologisch gekennzeichnet durch 
Windgeschwindigkeiten von ca. 15 m s-1. Während bei der fast synopti­
schen Aufnahme des Schnittes B103 und der IR-Szene vom 27.7. sowie des 
Schnittes C305 und der IR-Szene vom 30.7. die Lage der maximalen Grad­
ienten der Temperaturen übereinstimmen (Abb. 7-4a, 7-12c) ist dies für 
die Schnitte C311 bis C313 nicht der Fall. Die in-situ-Temperaturen 
dieser Schnitte zeigen im Gegensatz zu den IR-Temperaturen keinen 
scharfen Gradienten. Das gleiche gilt für die Temperatur auf der 
ot = 26.0 kg rrr3 (s. Abb. 7-15). Erst auf höheren Dichteflächen stimmen 
in-situ-Temperaturgradient und IR-Temperaturgradient wieder überein. 
Die schraffierten Flächen in Abb. 7-14 geben die Zonen maximaler 
Thermoklinität auf den Dichteflächen zwischen at = 26.3 kg m-3 und 
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Abb. 7-13 Deckschichttemperatur (gestrichelt) und 
Ober flächentemperatur (durchgezogen) am
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log zu Abb. 7-13, für den 30.7. 
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Dichteflächen ist in Abb. 7-15 wiedergegeben (Schnitt C312). Dabei 
zeigen sich thermohaline Introsionen, die gegenüber den Isopyknen ge­
neigt sind (Fischer, 1986). Bis zum 2.8. hat sich das Gebiet kalten 
Wassers nach Südosten hin ausgebreitet und die Temperaturfront liegt 
südöstlich der Schnitte. Diese ostwärtige Verlagerung der Front in den 
IR-Daten vom 27.7. bis zum 2.8. erklärt die Diskrepanz zwischen Ober- 
flächentemperatur und Deckschichttemperatur entlang der südlichen 
Schnitte C311 - C313. Der Schnitt C313 zeigt in den in-situ-Daten den 
Frontbereich, der jedoch gegenüber der Oberflächentemperatur um 25 km 
nach Osten hin verschoben ist. Dies entspricht einer ostwärtigen Ge­
schwindigkeit von ca. 7 cm s-1. Nimmt man den räumlichen Abstand des 
maximalen Gradienten entlang der Schnitte C305 und C313 hinzu, die räum­
lich fast parallel, aber mit 43A  Tagen Zeitdifferenz vermessen wurden, 
so ergibt sich rein aus den Deckschichtstemperaturen eine ostwärtige 
Verlagerung der Front um 25.8 km, entsprechend 6.5 cm s_1. Berücksich­
tigt man als dritten Punkt, daß die Lage des maximalen Gradienten der 
Deckschichttemperatur im Schnitt C305 16 Stunden vor der Aufnahme der 
IR-Szene ca. 5 km westlich des maximalen Gradienten der Oberflächen­
temperatur liegt (Abb. 7-12c), so ergibt sich aus allen drei Punkten 
das Bild einer ostwärtigen Verschiebung der Front im Deckschichtbereich 
mit ca 6.5 cm s-1. Die beiden nördlichen Schnitte C315 und C316 sowie 
der hier nicht gezeigte Schnitt C317 zeigen eine räumlich fast identi­
sche Lage der Front mit der IR-Szene vom 30.7. Auffällig ist, daß sich 
das schmale Band kalten Wassers westlich der Front am 30.7. in keinem 
der hydrographischen Schnitte wiederfindet. Dieses Band ist für die 
großen Temperaturdifferenzen zwischen Kilometer 0 und 25 entlang der 
Schnitte in Abb. 7-14 verantwortlich. Drei Tage zuvor ist es in der 
IR-Szene vom 27.7. noch nicht zu erkennen. Die Vermutung liegt nahe, 
daß das Aufspulen dieses Kaltwasserbandes bei 50°40,N, 36°40’w für die 
ostwärtige Verlagerung der Front im südlichen Teil des Vermessungs­
gebietes verantwortlich gemacht werden kann. Gleichzeitig ist damit 
die Stationarität im nördlichen Teil erklärbar. Die von Bauer et.al. 
(1985) analysierten Oberflächenströmungen aus EM-Log-Messungen decken 
sich in den groben Strukturen mit diesem Bild, ohne daß die kleinskalige
Temperature/ °C Section C312
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Abb. 7-15 Temperatur auf Dichteflächen längs des östlichen Teiles von 
Schnitt C312 (aus: Fischer (1986))(entspricht km 35 - 75 
in Abb. 7-14J.
Abb. 7-16 Schiffskurs und Bezeichnung der Schnitte während der SEA-ROVER 
Frontvermesssung 1983 (nach Fiekas (1987))
Struktur des Kaltwasserbandes in ihnen erkennbar ist. Im südlichen Teil 
der Front zeigen sich nach diesen Analysen zonale Strömungen mit 
Geschwindigkeiten bis ca. 50 cm s_1, während nördlich von 50°3G’n rneri- 
dionale Geschwindigkeiten bis ca. 20 cm s-1 vorherrschen. Die gute 
Übereinstimmung der Lage maximaler Thermoklinität in den Schnitten C311 
und C312 auf Dichteniveaus größer at = 26.0 kg m~3 mit der Lage des 
maximalen Temperaturgradienten in der IR-Szene vom 30.7. und das gleich­
zeitige Fehlen des ausgeprägten Gradienten in den Temperaturen des 
oberen Umkehrpunktes legt den Schluß nahe, daß die große Differenz, 
die sich in dem Vergleich zwischen Deckschichttemperatur und Oberflä­
chentemperatur gezeigt hat, auf den Bereich der durchmischten Deck­
schicht beschränkt ist. Unterhalb von Isopyknen > at = 26.0 kg m-3, 
die bei etwa 25 - 30 lOTa lagen, ist auch am 3.8. die Lage maximaler 
Thermoklinität fast identisch mit der Lage der Front an der Oberfläche 
am 30.7. Im Bereich der frontenparallelen Oberflächenströmung nördlich 
von 50°40’n ist die räumliche Übereinstimmung von maximalem Gradienten 
in den IR-Daten, der Deckschicht und den tiefen Schichten zumindestens 
tendenziell erkennbar.
7.3.Frontvermessung 1983
Im Gegensatz zu der Frontvermessung 1981 wurde 1983 ein regelmäßiges 
Meßgitter abgefahren, daß im wesentlichen aus 14 Nord-Süd Schnitten im 
Abstand von ca. 10 sm bestand (Abb. 7-16). Die Messungen wurden vom 
30.6. bis 9.7. durchgeführt. Für den Vergleich mit IR-Daten konnten 
nur die Uberflüge von NOAA-7 am 1.7. und am 7.7. verwendet werden, da 
eine fast vollständige Wolkenbedeckung während der restlichen Zeit einen 
weiteren Einblick in das Vermessungsgebiet verhinderte. In Abb. 7-17 
und 7-18 sind die Helligkeitstemperaturen des Kanals 4 für die beiden 
Überläufe wiedergegeben. Deutlich erkennbar ist eine mesoskalige 
Mäanderstruktur der Temperaturverteilung mit einer Wellenlänge von ca. 
300 km wie auch aus den großräumigen Kompositionen (Abb. 6-6a) zu erken­
nen ist. Zusätzlich ist ein antizyklonaler warmer Wirbel sichtbar, 
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Die Oberflächentemperatur der Szene vom 1.7. bedarf einer näheren Be­
trachtung, da die Temperaturen generell um 1 - 2 K niedriger liegen, 
als die synoptischen in-situ-Temperaturen (Schnitt B305), aber auch nie­
driger als die Temperaturen der Szenen vom 4.7., 6.7., 7.7. und 8.7. 
(außerhalb des Gebietes der Frontvermessung). Zwischen dem 25.6. und 
dem 1.7. herrschten Windgeschwindigkeiten von 2.5 bis 7.5 m s-1 vor, 
wobei die Einstrahlung jedoch gering war (Fiekas, 1987). Diese Lage 
fördert den Aufbau einer konduktiven Grenzschicht, die in der Regel 
kälter ist als die darunter liegende Deckschicht. Zwischen dem 1.7. 
und dem 4.7. jedoch gab es Phasen mit Windgeschwindigkeiten >10 m s-1, 
die zu einer Zerstörung der konduktiven Grenzschicht geführt haben 
dürften. Die Beibehaltung dieser Differenz entlang der Schnitte B106 - 
B110, die am 2.7. und 3.7. vermessen wurden, stützt diese Hypothese. 
Für die folgenden Darstellungen wurde daher die Oberflächentemperatur 
des 1.7. linear um 0.9 K angehoben. Dieser Wert ergab sich als mittlere 
Abweichung entlang des Schnittes B305 in dem Zeitraum + 1 Stunde um 
den Zeitpunkt des öberfluges.
Betrachtet man die Temperaturverläufe der Oberflächentemperatur vom
1.7. und der Deckschichttemperatur entlang der 14 Meridionalschnitte 
(Abb. 7-19), so fällt die Abnahme der Korrelation beider Temperaturen 
mit zunehmender zeitlicher Differenz - von ca. 0.5 bis 7 Tage - auf. 
Der scharfe Temperaturgradient des zonalen Frontverlaufes bei 52°30’n 
wird noch befriedigend wiedergegeben, während die frontenparallelen 
Schnitte B110 bis B112 Anzeichen für eine ostwärtige Verlagerung der 
Front im Zeitraum zwischen den Messungen zeigen. Im nördlichen Teil 
von Schnitt B112 wird von den IR-Daten des 1.7. die warme Antizyklone 
angeschnitten, während dies Signal 4 Tage später in der Deckschicht 
nicht gefunden wurde. Die folgenden 4 Schnitte B113 - B117 sind vor 
allem in Bezug auf die Antizyklone von Interesse. Dabei ist es ein be­
dauerlicher Zufall, daß gerade der südliche Teil der Antizyklone mit 
ihrem Übergang in das Gebiet wärmeren Wassers von einem Wolkenband 
verdeckt wird. Dennoch ist zu erkennen, daß die warme Anomalie von 
beiden Datensätzen wiedergegeben wird, jedoch eine eindeutige Versetzung 
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zu beobachten ist. Der deutlich größere Durchmesser der Antizyklone im 
Schnitt Bl16 sowie die Tatsache, daß entlang des weiter östlich gelege­
nen Schnittes B117 die Antizyklone am 1.7. noch nicht angetroffen wurde, 
läßt auf eine kinematische Veränderung der Temperaturstrukturen mit 
der Zeit schließen. Bestätigung findet diese Vermutung, wenn die Szene 
vom 7.7. herangezogen wird. In Abb. 7-20 sind die Temperaturvergleiche 
entlang der 6 östlichsten Schnitte mit den radiometrischen Temperaturen 
vom 7.7. wiedergegeben. Der Zeitpunkt des Öberfluges fällt auf die nörd­
lichste Position des Schnittes B117, so daß die Vergleiche entlang der 
Schnitte B116 und B117 ±5 Stunden zu der Aufnahme des IR-Bildes aus 
Abb. 7-18 liegen. Die Schnitte B114 und B115 liegen dementsprechend 
-1 Tag (±5 h) und die Schnitte B118 und B119 +1 Tag (+5 h) zum Zeitpunkt 
der Satellitenmessung. Deutlich erkennbar ist, daß bei diesen geringen 
zeitlichen Differenzen die Gradienten der Temperaturverläufe im Bereich 
der Antizyklone im Rahmen der möglichen Genauigkeit der Navigation der 
Daten weitestgehend übereinstimmen. Dies gilt insbesondere für den 
Schnitt B116. Auch die Lage der Temperaturfront im Schnitt B119 deckt 
sich deutlich besser mit den in-situ-Messungen als am 1.7. Eine Sonder­
stellung nimmt der Schnitt B118 ein, der bei 31045’w durch die schmale 
Zone hoher Temperaturen in der Oberfläche am 7.7. führt (s. Abb. 7-18). 
Diese Zone läßt sich bei einer kinematischen Interpretation der Ober- 
flächentemperaturen in keiner Weise einordnen. So liegt die Vermutung 
nahe, daß es sich um eine lokale Erwärmung der Grenzschicht handelt, 
die keine Verbindung zu der eigentlichen Deckschicht besitzt. Die Ent­
wicklung der thermischen Struktur der Antizyklone ist in Abb. 7-21 a, b 
verdeutlicht, in der für beide Überläufe Ausschnittsvergrößerungen der 
Antizyklone wiedergegeben sind.
Faßt man die Resultate der beiden Vergleiche und obiger Abbildungen zu­
sammen, so läßt sich die zeitliche Entwicklung der Antizyklone als ein 
Aufspulen darstellen, durch das ein Band kälteren Wassers von Nordosten 
in den Bereich südlich der Antizyklone hereingezogen wird, was wiederum 
zu einer Verstärkung und Verlagerung der Temperaturfront östlich der 
Antizyklone nach Süden hinführt. Der Prozeß des Aufspulens wird im 
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Abb. 7-21 Ausschnittsvergrößerungen der Abb 7-17 (a) und 7-18 (b) bei 
52"30 'N, 32 "30 'Vi
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wärmeren Wassers deutlich, die in den Daten vom 1.7. nicht anzutreffen 
sind. Gleichzeitig hat sich die Südwest-Nordost Orientierung der Haupt­
achse der Antizyklone in eine Nord-Süd-Lage geändert. Macht diese struk­
turelle Änderung der Antizyklone eine Aussage über die Verlagerung der 
gesamten Struktur der Polarfront auch schwierig, so ist doch ein eindeu­
tiger ostwärtiger Versatz festzustellen, bei der sich das Zentrum der 
Antizyklone in 6 Tagen um etwa 20 km verschoben hat. Dies entspricht 
einer mittleren Geschwindigkeit von 4 cm s-1 mit maximalen Unsicherhei­
ten in dieser Bestimmung von + 1.5 cm s_1. Die oben bereits diskutierte 
ostwärtige Verlagerung des meridionalen Teils der Hauptfront (Schnitte 
B110 - B112) unterstreicht die Aussage eines ostwärtigen Versatzes der 
Gesamtstrukturen.
Das Schleppfischsystem war 1983 erstmals in der Lage auch die Attenua­
tion des Seewassers bei 500 nm zu messen (Horch, 1987). Dies gestattet 
den Vergleich der so gemessenen diffusen Attenuationskoeffizienten mit 
den Albedobestimmungen des Kanal 1 des AVHRR. Unglücklicherweise exi­
stieren für den Zeitraum der NOA-83 Expedition keine CZCS-Daten für 
dies Gebiet. Der Kanal 1 ist aufgrund seiner spektralen Breite und Lage 
nicht besonders geeignet, um Variationen der optischen Eigenschaften 
des Ozeans zu erkennen. Nach der Korrektur atmosphärischer Streuanteile 
und der direkten Reflektion an der Oberfläche gemäß Kap. 3.5.10. zeigte 
die Albedoverteilung dennoch deutliche Strukturen (Abb. 7-22). Danach 
ergeben sich im Bereich starker thermischer Fronten teilweise deutliche 
Erhöhungen der Albedo, was einer erhöhten Streuung in Ozean bei 570 nm 
bis 685 nm entspricht. Bemerkenswert ist dabei vor allem, daß die er­
höhten Albedowerte zwischen 50°N, 36°W und 52°N, 35°W entlang des meri­
dionalen Verlaufes eines Bandes kälterer Temperatur östlich des eigent­
lichen scharfen Temperaturgradienten auftreten (s. Abb. 7-17). Dieses 
Signal wird von den in-situ Bestimmungen des diffusen Attenuationsko­
effizienten Cj bei 500 nm nicht mehr erfaßt (Abb. 7-23). Das gleiche 
gilt für die erhöhten Albedowerte bei 51°N, 32°W im kälteren Tempera­
turbereich. Dagegen können zumindest die erhöhten Werte für Cy entlang 
des östlichsten Schnittes B119 (> 0.1 nr1) in ihrer östlichen Fort­
setzung den in der Albedoverteilung angetroffenen hohen Werten nördlich
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Abb. 7-22 Albedoverteilung des N-7 AVHRR Kanal 1 1.7.1983
Abb. 7-23 Diffuser Attenuationskoeffizient cj (500 nm) in der Tiefe 
z - 15 m (vertikal gemittelt über 12.5 < z < 17.5 m ) . 
(nach Horch (1987))
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der oben diskutierten Temperaturfront zugeordnet werden. Dieser Bereich 
ist in den Albedowerten (Abb. 7-22) besonders deutlich ausgeprägt und 
zeigt starke Korrelationen mit den niedrigen Temperaturen (Abb. 7-17). 
Das schmale Band hoher in-situ Cy-Werte (> 0.14 m-1) südlich der Anti­
zyklone wird in den Satellitendaten durch Wolken maskiert. Das Fehlen 
einer deutlichen Albedoerhöhung in den Kanal-l-Daten vom 1.7. in der 
Antizyklone ist der auffälligste Unterschied zwischen beiden Messungen. 
Da jedoch die thermischen Strukturen sich während des Zeitraumes der 
Vermessung deutlich geändert haben (s.o.), ist dies auch für die diffuse 
Attenuation nicht auszuschließen. Eine Einbeziehung der Kanal-l-Daten 
des Überfluges am 7.7. war nicht möglich, da die Korrektur der Streu­
anteile von Ozeanoberfläche und Atmosphäre nur unzureichend war und 
überdies die prozentual hohe Wolkenbedeckung eine zusätzliche Streuung 
in den wolkenfreien Teilen der Szene bewirkte. Der Kanal 1 des AVHRR 
gestattet also bei entsprechender Korrektur einen groben Einblick in 
die Strahldichteverhältnisse an der Ozeanoberfläche, ohne das daraus 
quantitative Schlüsse gezogen werden können.
Als Resümee der Detailbetrachtungen der beiden Frontvermessungen kann 
festgehalten werden: Das relative Bild der radiometrisch bestimmten 
Oberflächentemperaturverteilung deckt sich im Bereich starker ther­
mischer Fronten mit den Deckschichttemperaturen. Die Genauigkeiten 
liegen bei ± 0.5 K in der Temperatur und + 15 km in der Ortsbestim­
mung bei zeitlichen Differenzen bis etwa + 2 Tagen zwischen den Mes­
sungen. Die hohe Variabilität in den Deckschichttemperaturen verhindert 
jedoch eine zeitlich Extrapolation der Oberflächentemperaturstrukturen 
über mehrere Tage (4-5) hinaus auf Skalen kleiner etwa 25 km. Dies 
braucht nicht für die Temperaturverteilung in tieferen Niveaus gelten, 
wo eine größere Persistenz der thermischen Strukturen vorhanden ist. 
Eine zuverlässige Deutung von Strukturen < 25 km über mehrere Tage 
hinaus bedarf der detaillierten Berücksichtigung der mesoskaligen Ver­
hältnisse sowie der meteorologischen Bedingungen. Mesoskalige Strukturen 
mit Skalenlängen > 50 km sind über längere Zeiträume hinweg (s 14 Tage) 
auch in den Deckschichttemperaturen wiederzufinden.
8. Analyse der Attenuationsfelder
Bislang veröffentlichte Untersuchungen über Pigmentverteilungen mit­
tels des CZCS beschränkten sich auf küstennahe Regionen sowie die Frei- 
strahlregionen, wobei erwartungsgemäß die amerikanische Küste am stärk­
sten vertreten ist (Gower, 1984). Im Golfstromgebiet wurde vor allem 
die Rolle der antizyklonalen warmen Wirbel in Bezug auf den Transport 
von Nährstoffen und Phytoplankton untersucht (Gordon et.al., 1983a, 
Yentsch und Phinney, 1985). Die Analyse von auftriebsbedingten Nähr­
stoff- und Phytoplanktonvariationen und die Möglichkeit der Bestimmung 
der gesamten Primärproduktion sowie der direkten Steuerung der Fischerei­
aktivitäten wurden für die kalifornische Küste geprüft (Laurs et.al., 
1984, Eppley et.al., 1985). Die europäischen Gewässer wurden mit Schwer­
punkt auf der Adria (Barale et.al., 1984) und der Nordsee bzw. dem eng­
lischen Kanal untersucht (Singh et.al., 1983, Viollier und Sturm, 1984). 
Dabei standen die Analyse der Oberflächendynamik und der Separation der 
einzelnen Schwebstoffanteile in trüben Küstengewässern im Vordergrund. 
Stellvertretend für andere Untersuchungen küstennaher Strömungssysteme 
seien hier noch die Arbeiten im Benguelastrom und vor der südafrika­
nischen Küste genannt (Shannon et.al., 1984). Ein Großteil dieser Ar­
beiten ist in erster Linie deskriptiv und auf die Verifikation einzelner 
bio-optischer Algorithmen ausgerichtet. Dies erklärt sich aus der Tat­
sache, daß der Einsatz des CZCS erstmalig die Möglichkeit einer synop­
tischen Aufnahme der Trübungsverhältnisse in der Deckschicht gestat­
tet.
Für die Region des Nordatlantischen Stromes zeigen mittlere Karten der 
Secchi-Disk-Tiefe Werte von < 10 m - 20 m (Dickson, 1972) mit zunehmen­
der Tendenz nach Süden. Kontinuierliche Planktonvermessungen aus den 
Jahren 1948 - 1975 lassen darauf schließen, daß in den Sommermonaten 
südlich 47°N die Phytoplanktonkonzentration nährstofflimitiert ist, 
während nördlich davon das Nährstoffangebot zunimmt, die Phytoplankton­
konzentration jedoch aufgrund der erhöhten Freßrate des Zooplanktons 
nährungsweise konstant bleibt (Colebrook, 1982). Danach wären physika­
lische Faktoren im wesentlichen für die jährlichen Fluktuationen ver-
antwortlich, und nicht für die saisonalen Schwankungen der Plankton- 
kon zentrat ionen.
Im folgenden soll ein qualitatives Bild des großräumigen Zusammenhanges 
von Attenuation und Temperatur an der Oberfläche aufgezeigt werden. 
Der CZCS besitzt zwar die Fähigkeit die Helligkeitstemperatur im infra­
roten Fenster bei 10.5 um zu messen, doch ist dieser Kanal durch sein 
hohes Rauschniveau und den starken Alterungsprozeß nur bedingt verwend­
bar. Aus diesem Grund wurde das AVHRR/2 herangezogen. Eine derartige 
Kombination (jedoch mit dem N0AA-6-AVHRR) wurde für küstennahe Regio­
nen vor Kalifornien bereits verwendet (Peleaz-Hudlet, 1984). Aus dem 
Quellgebiet des Nordatlantischen Stromes südlich der Grand Banks liegt 
lediglich eine Untersuchung über die Korrelation von Temperaturfronten 
und Tru'bungsfronten vor, wobei allerdings der Kanal 6 des CZCS verwen­
det wurde, der zum Zeitpunkt dieser Messung (1979) noch akzeptable 
Informationen lieferte (Mueller und LaViolette, 1981). Dabei wurden 
sowohl Regionen fast exakter Übereinstimmung beider Fronten gefunden, 
als auch Gebiete mit Differenzen der schärfsten Gradienten von bis zu 
50 km. Die Feinstruktur der Trübungsdaten ließ dabei auf turbulente 
Diffusion schließen, während die Temperaturfronten Anzeichen von Sche­
rungsinstabilitäten aufwiesen.
Der experimentelle Charakter der CZCS-Mission hatte zur Folge, daß die­
ses Radiometer nicht kontinuierlich registrierte, sondern aus energe­
tischen Gründen von den Kontrollstationen nur begrenzte Zeit (~ 5 min/ 
Orbit) eingeschaltet wurde. Daher war die räumliche Abdeckung vor allem 
über dem offenen Ozean gering, so daß eine Analyse analog zu den Tem­
peraturdaten nicht möglich war. Generell liegen aus dem Bereich des 
Nordatlantischen Stromes nur sehr wenige wolkenfreie Szenen des CZCS 
bei der Empfangsstation in Dundee/Schottland vor. Die untersuchten 
Gebiete sind in Abb. 8-1 wiedergegeben, wobei sich die folgenden Be­
trachtungen auf die Gebiete A,B und C beschränken.
Tab. 8.1 Parameter zur Korrektur der atmosphärischen Streuanteile
Gebiet Datum e(X1,X4) e(X2»X4) eC X3,X4) e(X4,X4)
A 3.7.81 1.9627 1.5357 1.3675 1.0000
B 19.7.81 1.6405 1.3760 1.2507 1.0000
C 12.7.82 1.5504 1.3142 1.2237 1.0000
TgUi) Ta(X2) Ta(X3) Ta(X4)
A 3.7.81 0.4702 0.3655 0.3249 0.2351
B 19.7.81 0.3754 0.3148 0.2861 0.2286
C 12.7.82 0.5422 0.4596 0.4280 0.3497
Abb. 8-1 Lage der Untersuchungsgebiete für die 
Kombination von AVHRR und CZCS.
8.1.Datenaufbereitung und Anpassung
Die Anpassung der Datensätze an reale geographische Landmarken erfolgte 
für den 3.7.81 (A) und den 12.7.82 (B) anhand der Azoren, für den 19.7 
anhand der spanisch-portugisischen Küste. Während für den ersten Daten­
satz eine befriedigende Anpassung vorgenommen werden konnte, da die 
Azoren sich im Bereich des Subsatellitenpunktes befanden und somit die 
Verzerrung aufgrund der Erdkrümmung minimal blieb, war dies für den
19.7. nicht gegeben. Die iberische Halbinsel findet sich nur am äu­
ßersten südöstlichsten Rand des Datensatzes. Daher ist die Anpassung 
mit einem größeren Fehler behaftet. Die zugehörigen NOAA-Uberläufe 
konnten nahe dem Subsatellitenpunkt an der» Azoren angepaßt werden.
Die Korrektur atmosphärischer Streustrahlung gemäß Kap. 3. wurde mit 
der ’clearest-pixel” Methode durchgeführt, wobei jeweils über 3 x 3  
Pixel gemittelt wurde. Mehrere über die Szenen verteilte Pixel wurden 
zur Bestimmung der endgültigen Korrekturparameter eUijX^) und der aero­
sol-optischen Dicke xa(X) herangezogen. Eine Zusammenstellung dieser 
Werte findet sich in Tab. 8.1.
Um einen quantitativen Vergleich der Attenuationsfelder mit der Ober- 
flächentemperaturverteilung des AVHRR vornehmen zu können, wurden die 
Szenen aneinander angepaßt. Dabei wurden die Helligkeitstemperaturver- 
teilungen des Kanal 4 des AVHRR und des Kanal 6 des CZCS, die etwa glei­
che spektrale Charakteristiken besitzen (s. Kap. 3.), verwendet. Hier­
für wurde die zweidimensionale räumliche Kreuzkorrelationsfunktion nach 
Jenkins und Watt (1968) verwendet. Der NOAA-6 Überlauf vom 3.7.81 wur­
de aufgrund der geringen wolkenfreien Einblicke nicht für quantitative 
Vergleiche herangezogen, so daß eine Anpassung entfiel. Die Korrela­
tion für den 19.7. besitzt bei einem Versatz von Ax = -9.6 km und 
Ay = 16.8 km einen Maximalwert. Dies entspricht exakt einem nordwärti- 
gen Versatz der CZCS-Szene gegenüber der AVHRR-Szene von 19 km oder 
2.88 Sekunden entlang der Subsatellitenbahn. Dieser zeitliche Fehler 
erklärt sich zum einen aus der schon angesprochenen Ungenauigkeit bei 
der Anpassung der CZCS-Szenen an Landkonturen und zum anderen aus den
fehlenden ”Two-Line” Daten für Nimbus-7 in dem Zeitraum Juli 1981. Ad- 
vektive Prozesse scheiden aufgrund der Größe und Richtung des Versat­
zes als Erklärung aus. Bei den folgenden Korrelationen zwischen den 
Oberflächenfeldern wurde der obige Versatz jeweils korrigiert. Für die 
Überläufe vom 12.7.1982 ergab sich ein Versatz der CZCS-Szene gegenüber 
der AVHRR-Szene von jeweils 1 Pixel in x- und y-Richtung nach Westen 
bzw. Süden. Diese Werte liegen innerhalb der Genauigkeit der geographi­
schen Anpassung und der Kartenprojektion.
8.2.Attenuationsverteilungen
Betrachtet man zunächst das südliche Gebiet A längs 47°N, so erkennt 
man eine generelle Zunahme des diffusen Attenuationskoeffizienten von 
Südosten nach Westen (Abb. 8-2). Im einzelnen gliedert sich der struk­
turelle Aufbau in eine Vielzahl mesoskaliger Bänder, die meist meridio- 
nal orientiert sind und Gebiete höherer und niedrigerer Attenuation 
trennen. Diese Bänder finden sich vor allem östlich 36°W. Die zonale 
Wellenlänge beträgt etwa 40 - 60 km. überlagert ist dem zwischen 30 °W 
und 38°W ein wellenartiger Verlauf der Isolinien gleicher Attenuation, 
die eine Wellenlänge von ca. 400 km besitzt, östlich von 38°W zeigt 
sich in der Gesamttendenz eine südwest-nordost Orientierung der Isoli­
nien gleicher Attenuation. Als bemerkenswertes Einzelphänomen ist bei 
48°N, 260lo’w eine Linse höherer Attenuation erkennbar. Diese Linse 
hat einen Durchmesser von etwa 60 km in Nord-Süd Richtung. Westlich 
von 38°W zeigt sich eine meridional ausgerichtete Front bei 38°30’w 
zwischen 46°N und 49°N. Sie trennt ein Gebiet mit Pigmentgehalten
< 0.30 mg m~3 im Westen von einem Band mit Werten bis 0.45 mg m-3 öst­
lich der Front. Die höchsten Attenuationswerte treten bei 32°W nördlich 
von 49°N auf.
Nördlich der oben beschriebenen Strukturen findet sich im Gebiet C am 
12.7.82 eine deutlich zonal ausgerichtete Zunge hoher Attenuation bei 
53° - 54°N (Abb. 8-3a). Zwei antizyklonale Wirbel sind bei 53°N, 37°W 
und 54°N, 35°30’w erkennbar. Ihr Durchmesser liegt bei ca. 60 - 90 km, 
wobei die höchsten Werte jeweils an den Außenrändern gefunden wurden.
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Abb. 8-2 Diffuser Attenuationskoeffizient cj (520 nm) für den 3.7.1981 
im Gebiet A; Darstellung in cm-1.
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Abb. 8-Ja Diffuser Attenuationskoeffizient (520 nm) für den 12.7.1982 
im Gebiet C; Darstellung in cm~l.
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Abb. 8-3b Helligkeitstemperatur des N-7 AVHRR Kanal 4 für den 12.7.1982 
im Gebiet C; Darstellung o q .
Die Wirbel werden gespeist von dem zonalen Band hoher Attenuation, das 
in Westen bis 38°W verfolgt werden kann und eine meridionale Ausdehnung 
von 100 - IAO km besitzt. Der östlich Teil der Szene ist durch Wolken 
maskiert, so daß eine Einordnung in die großräumigen Strukturen nicht 
vorgenommen werden kann. Nimmt man auch hier eine vertikal homogene 
Verteilung der Streuanteile im Ozean an, so stammen die integrierten 
Attenuationssignale aus Tiefen bis zu 20 m für die geringsten Werte 
und ca. 12 m im Kern der Zunge. Eingelagert ist ein schmales Band klaren 
Wassers bei 53°N, 34°W. Die Zunge hoher Attenuation liegt deutlich nörd­
lich des maximalen Temperaturgradienten der Polarfront, wie aus dem zu­
gehörigen N0AA-7-AVHRR Bild ersichtlich ist (Abb. 8-3b). Die zeitlich 
Differenz beider Daten von ca. 3-± Stunden führte in diesem Fall zu 
einer deutlichen Änderung der Wolkenbedeckung, so daß nur einem Teil 
der CZCS-Szene Temperaturwerte zugeordnet werden können. Der maximale 
Temperaturgradient liegt danach zwischen 51 °N und 52°N und charakteri­
siert die für diese Breite allgemein angenommene Lage der Polarfront. 
Der interessierende Teil der Szene ist der Bereich von 32°W - 35°W auf 
ca. 53°N. Die scharfe Attenuationsfront in Abb. 8-3a zwischen 32°W und 
34 °W, die klares Wasser im Süden von dem trüberen Wasser der Zunge 
trennt, erscheint in den Temperaturdaten ebenfalls als durchgehende 
Gradientenzone, wobei jedoch im Süden kälteres Wasser als im Norden an- 
getroffen wird. Gleiches trifft auf den westlich davon gelegenen Verlauf 
der Front zu. Auch hier wird jeweils wärmeres Wasser den höheren Atte­
nuationswerten zugeordnet. Im Gegensatz dazu zeigt sich südlich von 
53°N eine deutliche Antikorrelation zwischen Temperatur und Attenuation 
im Bereich der zyklonal orientierten Warmwasserstruktur zwischen 31°W 
und 34°30’w. Hier können die hohen Temperaturen dem klareren Wasser zu­
geordnet werden.
Die Verteilung der diffusen Attenuation im Gebiet B am 19.7.81 zeigt 
großräumig eine Zunahme der Trübung nach Norden hin (Abb. 8-4). Diese 
erfolgt jedoch nicht kontinuierlich, sondern ist durch eine Anzahl 
mesoskaliger Frontalbereiche gekennzeichnet, die Längsausdehnungen von 
80 - 140 km besitzen und Differenzen im diffusen Attenuationskoeffi­
zienten von durchschnittlich 0.01 - 0.02 rrr1 aufweisen. Die Orientie-
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Abb. 8-4 Diffuser Attenuationskoeffizient cj (520 nm) für den 19.7.1981 
im Gebiet B; Darstellung in cm-1.
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Abb. 8-5 Helligkeitstemperatur des N-7 AVHRR Kanal 4 für den 19.7.1981 
im Gebiet B; Darstellung in °C.
rung dieser Fronten ist östlich von 41°W in der Regel von Nordwest nach 
Südost gerichtet, westlich von 41 °W dagegen mehr zonal. Die niedrigen 
Werte an den Ostseiten der Wolken, vor allem im nordwestlichen Teil 
der Szene, beruhen auf dem elektronischen Nachzieheffekt der Sensoren 
und sind daher nicht real. Eine erste qualitative Betrachtung zeigt, 
daß die Polarfront in der Trübung weniger durch klare Gradienten als 
vielmehr durch eine Vielzahl kleinskaliger Variationen mit Längenskalen 
bis ca. 100 km gekennzeichnet ist. Auffällig sind in diesem Zusammen­
hang drei getrennte Gebiete mit jeweils ca. 120 - 140 km Durchmesser 
bei 52°N, '44030’w, 53°N, 41°W und, teilweise von einer Wolke verdeckt, 
bei 54°N, 37°W. Diese Gebiete weisen Attenuationskoeffizienten von 
Cj < 0.07 m-1 auf, die ansonsten typisch für die Verhältnisse südlich 
52°N sind.
Das Feld der Helligkeitstemperatur in Kanal 4 des AVHRR ist in Abb. 8-5 
wiedergegeben. Es entspricht strukturell weitestgehend dem zugehörigen 
Oberflächentemperaturfeld und ist hier nur des geringen Rauschniveaus 
wegen wiedergegeben. Der Nordatlantische Strom schwenkt in diesem Be­
reich von seinem meridionalem Verlauf entlang des Schelfes in einen 
zonalen Verlauf längs 52°N nach Osten. Die Temperaturverteilung zeigt 
eine stufenartig ausgebildete Polarfront, an der Mäander von ca. 140 km 
Wellenlänge beobachtet werden. Die stufenartigen Fronten sind am deut­
lichsten im Südwesten ausgebildet, wo Gradienten in der Oberflächen- 
temperatur (nicht gezeigt) von bis zu 0.7 K km-1 auftreten. Nach Osten 
hin schwächen sich diese Gradienten ab und erreichen bei 37°W lediglich 
Werte bis 0.1 K km-1. Nördlich von 53°N ist eine Anzahl von Ablösepro­
zessen antizyklonaler Wirbel erkennbar, die sich in Südwest-Nordost 
Richtung etwa parallel der 3000 m Tiefenlinie anordnen. Am deutlichsten 
ist der zentrale Wirbel bei 54°30’N, 38°30’w erkennbar, der sowohl 
einen antizyklonal orientierten Aufspulvorgang zeigt, als auch eine ty­
pische Amboss-Struktur, wie sie sich auch bei dem östlich davon gelege­
nen Wirbel bei 36°W zeigt. Südwestlich dieses zentralen Wirbels zeigt 
sich eine westwärts orientierte Zunge wärmeren Wassers, die als Beginn 
eines weiteren Wirbels gedeutet werden kann. Ein weiterer Wirbel ist 
westlich des zentralen Wirbels bei 55°N, 42°W erkennbar (teilweise
durch Wolken verdeckt). Schließlich sind auch im Osten der Szene bei 
54°N, 33°W Anzeichen eines Wirbels erkennbar. Der Durchmesser der Wirbel 
liegt bei 100 - 125 km. Südlich von 53°N zeigen sich längs der mäandrie- 
renden Temperaturfront eine Reihe von zyklonalen AufSpülvorgängen, die 
Durchmesser zwischen 25 km und 40 km besitzen. Sie sind nördlich des 
scharfen Gradienten (bzw. nördlich der 12°C-Isotherme), der sich bei 
etwa 51°30’n zonal erstreckt, angeordnet. Die Strukturen zeigen unter­
einander Temperaturdifferenzen von 1 K - 1.5 K. Ein solches Verhalten 
ist aus der Zunahme der relativen Vorticity am Nordrand einer zonal 
orientierten Strömung erklärbar. Südlich des obigen scharfen Temperatur­
gradienten sind im wesentlichen einzelne bänderartige Strukturen erkenn­
bar, die den mäandrierenden Verlauf der Front kennzeichnen. Lediglich 
zwischen 38°N und 39°N ist ein schmaler Einbruch wesentlich kälteren 
Wassers sichtbar, das sich bis 49°N verfolgen läßt.
Der Vergleich von Temperatur und Attenuation liefert eine Vielzahl von 
Unterschieden beider Felder. Zunächst ist jedoch die großräumige Trü­
bungszunahme nach Norden hin mit einer Temperaturabnahme verbunden. 
Dies ist mit dem größeren Nährstoffangebot im kalten Wasser und dem 
Absinken des Phytoplanktonmaximums in größere Tiefen (unterhalb der 
täglich durchmischten Deckschicht) im warmen Wasser erklärbar (Wolf,
1985). Allerdings gibt es auch südlich der Front (mit der hier die
11.5°C-Isotherme bezeichnet wird) deutliche Abweichungen. So sind die 
absoluten Minima der Attenuation bei 50°30,N, 41°W und 52°N, 37°W mit 
sehr hohen Helligkeitstemperaturen verbunden (> 13°C), während umge­
kehrt das meridionale Band ebenso hoher Temperatur bei 51 °N - 52°N, 40°W 
lokal höhere Attenuationswerte aufweist als die (kältere) Umgebung. 
Die Region maximaler großräumiger Änderung der Attenuation weicht deut­
lich von der Temperaturfront ab. Dies wird besonders deutlich westlich 
des oben angesprochenen meridionalen Bandes hoher Temperatur, wo die 
Attenuationsfront wesentlich weiter westlich (41°W) liegt. Der sich da­
ran anschließende Teil höherer Attenuation mit 0.075 < Cj < 0.085 m-1 
deckt sich im groben mit dem Helligkeitstemperaturbereich von 8.5 - 9.5°C 
(= 10.5 - 11.5°C Oberflächentemperatur). So liegt auch das schmale, 
nordwest-südost orientierte, Band hoher Attenuation zwischen 40°W und
41°W im warmen Teil der zugehörigen Temperaturfront, während das nord­
östlich parallel laufende Kaltwasserband und das sich nördlich anschlie­
ßende mesoskalige Gebiet kalten Wassers (7 - 8°C) anormal niedrige 
Attenuationswerte aufweisen. Die dort angetroffenen Werte sind in etwa 
mit denen südlich der Temperaturfront (> 12°C) vergleichbar. Ein ähnli­
ches Phänomen findet sich im westlichsten Teil der Szene bei 52°N sowie 
bei 54°N, 37°W im Quellgebiet der Warmwasserfäden der oben diskutierten 
Wirbel. Der erstgenannte Fall ist jedoch mit Unsicherheiten behaftet, 
da die Daten beider Szenen aus den Scanrandbereichen stammen und dem­
entsprechende Unterkorrekturen der atmosphärischen Extinktion möglich 
sind. Betrachtet man weiter die Region bei 53°N zwischen 41°W und 45°W, 
so kann in dem dort angetroffenen Kaltwasserband (~ 8°C) wiederum eine 
deutliche Differenzierung in der Attenuationsverteilung festgestellt 
werden. So ist einerseits im Süden des Bandes eine Zunge klareren Was­
sers sichtbar, das jedoch kälter als das noch weiter südlich sich an­
schließende, trübere 8.5 - 9.5°C Wasser ist. Andererseits ist das 
schmale Kaltwasserband an der nördlichen Begrenzung ebenfalls mit nied­
rigeren Attenuationswerten als die Umgebung verbunden. Dieses Kaltwas­
serband hat Verbindung zu dem oben angesprochenen kalten, klaren Gebiet 
im Zentrum der Szene. Östlich davon schließt sich in dem Temperaturbild 
ein Feld mesoskaliger turbulenter Strukturen an, die von dem amboßförmi­
gen Wirbelpaar bei 53°N, 39°W beherrscht werden. In der Attenuations­
verteilung dominieren schmale Bänder anormal hoher und niedriger At­
tenuation, die jeweils Längenausdehnungen von 70 - 140 km besitzen. Am 
deutlichsten erkennbar ist das Band niedriger Attenuation am Nordrand 
des Amboß-Wirbels, das relativ warm ist, und die Berandung der antizy- 
klonalen Aufspulung bildet. Die westwärtige Abgrenzung des Amboß-Wirbels 
ist durch die Trübungsverteilung deutlicher markiert als durch die Tem­
peratur. Östlich dieses ersten klaren Bandes bestimmt ein weiteres, 
meridionales Band klaren Wassers den relativ warmen Bereich, aus dem 
der antizyklonale zentrale Wirbel gespeist wird. Noch weiter östlich, 
bei 37°W, schließlich ist der analoge Prozess für den Wirbel bei 
54°30’n, 36°W zu beobachten (teilweise wolkenbedeckt).
Der ostwärts gerichtete zyklonale Wirbel bei 52°N, 38°W, nordwestlich 
der Temperaturfront bei 12 °C zeigt in der Temperatur ein dünnes Band
kalten Wassers, das von Norden her aufgespult wird und ein weiteres 
schmales Band mit NW-SO Orientierung. Diese kalten Bereiche sind jeweils 
mit relativ geringer Attenuation korreliert während die westlich und 
südlich angrenzenden wärmeren Gebiete deutlich höhere Attenuationswerte 
aufweisen, die denjenigen bei etwa 55°N entsprechen.
Die Korrelation von relativ trüben Wassers CO.075 - 0.085 m-1) mit 
Oberflächentemperaturen von 10.5 - 11.5°C ist das auffälligste Signal 
in der Verteilung beider Größen. Dieses findet sich auch in der Situa­
tion des folgenden Jahres wieder (Abb. 8-3 a, b). Untersuchungen von 
Strass (1987) entlang des Schnittes B102 (s. Abb. 7-1) im Jahre 1984 
zeigen, daß für sommerliche Verhältnisse das Fluoreszenzmaximum unter­
halb der täglich durchmischten Deckschicht liegt und sich etwa auf der 
Isopykne at = 26.5 kg rtr3 anordnet. Dies wurde auch von Fasham (1985) 
im Gebiet der Azorenfront festgestellt. Das tiefe Flúoreszensmaximum 
kann durch die vollständige Verarmung der oberen Wassersäule an Nähr­
stoffen bis hinunter zur 1% Lichttiefe erklärt werden (Wolf, 1985). 
Diese liegt für Cj(520 nm) = 0.07 m-1 bei etwa 50 m, wenn man den ent­
sprechenden Wassertyp II nach Jerlov (1976) zugrunde legt. Nimmt man 
die Fluorenzenzmessungen von Strass als typisch für sommerliche Situa­
tion, so bedeutet dies, daß eventuell vorhandene, tiefliegende Phyto- 
planktonmaxima von den Strahldichtmessungen an der Oberfläche nicht 
mehr erfaßt werden, da sich bei Annahme vertikal homogener Verteilung 
der Streupartikel in der täglich durchmischten Deckschicht eine eupho- 
tische Tiefe Zg0 von ca. 20 m für die CZCS-Kanäle ergibt (südlich 51 °N). 
Das zweite Minimum diffuser Attenuation bei Temperaturen < 10°C (< 9°C 
Helligkeitstemperatur) deckt sich mit den von Horch (1987) gemachten 
Beobachtungen der Vertikalverteilung der diffusen Attenuation während 
der N0A-83 FrontVermessung (s. Abb. 7-23). Auch in diesem Fall war das 
Minimum der diffusen Attenuation in 15 m Tiefe mit Temperaturen < 10°C 
verbunden.
Die Lage des oben angesprochenen Maximums der diffusen Attenuation zwi­
schen den beiden Maximumsbereichen im Süden (> ll.5°C) und im Norden 
(< 10°C) macht eine einfache Temperaturabhängigkeit der Phytoplankton-
Verteilung in der Deckschicht unwahrscheinlich. Die Korrelation von 
Trübungsmaximum und Temperatur läßt horizontale Advektion kälteren Was­
sers nördlich des stärksten Temperaturgradienten zu, wobei die Ausbrei­
tungsrichtung nach Westen zu deuten scheint. Die starke Konzentration 
der Trübung im ’Rücken” der jeweiligen Temperaturmäander läßt jedoch 
auch Autriebsphänomene als Ursache zu. So ist der fragliche Temperatur­
bereich mit einer Dichte von = 26.4 - 26.5 kg m-3 verbunden, wie aus 
der Tiefenverteilung der Isopyknen längs des Schnittes B102 hervorgeht 
(Abb. 8-6). Im Ausschnitt der Abbildungen 8-4 und 8-5 liegt dieser 
Schnitt etwa zwischen 51°N, 36°W und 55°N, 37°W. Die Vermessung lag 
etwa 6 Tage nach Aufnahme der Szenen. Nach Abb. 8-7 tritt dieser Dichte­
horizont zwischen 52°N und 53°N an die Oberfläche. Im Bereich der ei­
gentlichen Polarfront (50°30’n) wurde er bei 40 - 50 m angetroffen und 
fällt südlich 40°N auf ca. 70 m Tiefe ab. Diese Tiefenverteilung deckt 
sich mit den von Strass (1984) gemessenen Fluoreszenzmaxima, so daß eine 
isopyknische Ausbreitung des Planktons eine entsprechende aufwärtsgerich­
tete Tendenz nördlich der Polarfront und einen Kontakt mit der täglich 
durchmischten Schicht bei 52°N - 53°N zur Folge hätte. Dies deckt sich 
in erster Näherung mit den Oberflächendaten. Eine isopyknische Aufwärts­
bewegung des Planktons auf so großen Skalen ist jedoch unwahrscheinlich. 
Dagegen hat die zeitliche Verzögerung der Ausbildung einer saisonalen 
Deckschicht nach Norden hin, bedingt durch die Breitenabhängigkeit der 
solaren Einstrahlung, zur Folge, daß die Frühjahrsblüte entsprechend 
später einsetzen kann und demnach auch die Verarmung der Deckschicht 
an Nährstoffen sich später einstellt.Als Folge davon liegt das Phyto­
planktonmaximum mit zunehmender geographischer Breite bei geringeren 
Tiefen. Dieser Prozess ist als Ursache für die höheren Attenuationswer­
te nördlich des maximalen Temperaturgradienten denkbar. Die Korrelation 
zwischen Dichteflächen und Fluoreszenzmaximum ist unter diesem Aspekt 
aus der zeitlichen Entwicklung der Phytoplanktonpopulationen und der 
resultierenden Tiefenverlagerung des zugehörigen Maximums erklärbar. 
Da für das untersuchte Gebiet keine in-situ-Messungen der Trübung o.ä. 
vorliegen, können diese Aussagen nur hypothetischen Charakter behal­
ten.
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Abb. 8-6 Tiefenverteilung der Isopyknen entlang des Schnittes B102; auf 
2° Abstände gemittelt (aus: Bauer (1987)).
Die extrem hohen Trübungswerte nördlich der Temperaturfronten bei 52 °N, 
40°W und 52°N, 37°30’w können unter der Annahme der Indikatorfunktion 
der Temperatur für die oberflächennahe Dynamik durch ageostrophische 
Geschwindigkeitskomponenten erklärt werden. Diese Strömungen bewirken 
quer zur Front bzw. in Richtung des horizontalen Dichtegradienten perio­
dische Auftriebsvorgänge. Dabei ist die Neigung der Dichteflächen das 
entscheidende Kriterium für die vertikale Bewegung entlang der Dichte- 
flächen. So würden die transportierten Phytoplankter im antizyklonalen 
Teil des Mäanders eine aufwärtsgerichtete Geschwindigkeitskomponente 
erfahren (Onken, 1986). Horch (1987) hat diesen Prozess als eine Erklä­
rung für die von ihm beobachtete Attenuationsverteilung entlang der 
Polarfront bei 33°W herangezogen. Die fehlenden Informationen über das 
Dichtefeld lassen auch hier eine endgültige Klärung nicht zu.
Der zentrale Wirbel bei 54°30’n , 38°30,W findet sich auch in der Trü­
bungsverteilung wieder. Dieser zentrale Wirbel soll stellvertretend 
für die anderen Einzelphänome näher betrachtet werden. So sind in Abb. 
8-7 Ausschnitte der Gesamtszene wiedergegeben, wobei für die Attenuation 
die Anomalie des mittleren Feldes gezeigt ist. Diese Darstellung wurde 
aufgrund des Trends in den Daten gewählt, der nach Norden hin zu höheren 
Attenuationswerten führt. So wurde ein linearer Trend in Nord-Süd- 
Richtung eliminiert und der Mittelwert der Szene abgezogen. In der Hel- 
ligkeitstemperaturverteilung ist deutlich das warme Band mit T > 8.2°C 
(9°C Oberflächentemperatur) zu verfolgen, daß sich im Südostteil pilz­
förmig verbreitert. Im Kern der Antizyklone liegen warmes Wasser (8.2°C) 
und kaltes Wasser (< 7.8°C) noch nebeneinander vor. Der Kern ist dabei 
insgesamt etwas kälter als das ringförmige Warmwasserband. Gespeist 
wird dieses anscheinend aus der südöstlich gelegenen Warmwasserzunge, 
die auch den östlicher gelegenen Wirbel versorgt (am rechten Rand des 
Ausschnittes angedeutet). Die Trübungsverteilung zeigt hingegen ein 
differenzierteres Bild. So sind in den westlichen Bereichen der Warm- 
wasserbänder diese mit niedrigen Attenuationswerten (0.072 - 0.075 m-1) 
korreliert, während die östlichen Teile hohe Attenuationswerte aufweisen 
(0.08 - 0.086 m-1). Besonders deutlich ist dies für den pilzförmigen 
Südostteil des Warmwasserbandes. Im Zentrum der Antizyklone liegt das
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Abb. 8-7 Ausschnittsvergrößerungen der N-7 AVHRR Kanal 4 Helligke+tstem- 
peraturen (oben) und der Anomalie des diffusen Attenuations­
koeffizienten cj (520 nun) (unten). Hohe Temperaturen und nega­
tive Anomaliewerte sind schraffiert hervorgehoben.
trübere Wasser im Grenzbereich zwischen dem warmen und dem kalten Was­
ser. Die Verbindung zu dem südlichen Quellgebiet des Warmwasserbandes 
ist in der Trübung nicht so deutlich sichtbar. Dagegen ist dies für den 
östlichen Wirbel klar ersichtlich. Generell zeigen die Strukturen eine 
höhere kleinskalige Variabilität für das Trübungsfeld als Tür das Tem­
peraturfeld. Die oben beschriebenen Verteilungen decken sich wiederum 
mit den Messungen von Temperatur und Attenuation in dem antizyklonalen 
Wirbel während der NOA-83 Frontvermessung (Horch, 1987). Auch in diesem 
Fall lagen die höchsten Trübungswerte am Ostrand der Antizyklone vor 
(s. Abb. 7-23). Obige Diskrepanzen zwischen Temperatur und Trübung las­
sen den Schluß zu, daß mit zunehmender Dauer des Aufspulvorganges plank­
tonreiches Wasser an die Oberfläche kommt und sich mit dem wärmeren 
Wasser vermischt. Diese These wird vor allem durch die klare positive 
Korrelation von hohen Temperaturen und Trübungswerten im pilzförmigen 
Teil gestützt. Da über die Vertikalstruktur keine Aussagen möglich sind, 
kann auch ein ostwärtiger Versatz des Warmwasserbandes innerhalb einer 
dünnen Deckschicht (~ 10 m) nicht ausgeschlossen werden. Dadurch würden 
sich die Diskrepanzen im östlichen Teil des Wirbels erklären. Eine Ana­
lyse der zeitlichen Entwicklung zwischen dem 19.7. und dem 27.7. zeigt 
keine markanten Änderungen in der Struktur des Wirbels (nicht gezeigt). 
Schließlich kann auch eine Änderung der Korrelation beider Größen im 
Quellgebiet der Spule während des Zeitraumes der Ausbildung der Antizyk­
lone als Ursache möglich sein. So zeigt beispielsweise die südwestlich 
der Spule gelegene Warmwasserzunge eine deutlich erhöhte Attenuation 
(s. Abb. 8-4, 8-5). Dagegen spricht jedoch der Streifen klaren Wassers 
im Zentrum des Wirbels, der in seinen Attenuationswerten mit dem Quell­
gebiet im Süden vergleichbar ist. Die Einbeziehung biologischer Pro­
zesse, etwa lokaler Blüten, erscheint für diese Jahreszeit als unwahr­
scheinlich.
Zusammenfassend bleibt zu vermerken, daß nur für einzelne beobachtete 
Phänomene schlüssige Erklärungen gefunden werden können, die keine pa­
rallelen Messungen der dynamischen Strukturen und der Phytoplanktonver­
teilung erfordern. Deutliche Zuordnungen, wie sie etwa für die Wirbel 
des Golfstromsystems beobachtet wurden (Bishop und Joyce, 1986), sind
nur teilweise möglich. Die wesentlich größere Variabilität der Attenua­
tion im Ubergangsbereich nördlich der Polarfront kann jedoch nicht los­
gelöst von den Folgeerscheinungen der Frühjahrsblüten betrachtet werden. 
Diese saisonalen Variationen sind bislang jedoch nur unzureichend be­
kannt. Unter der Annahme des CASE-I-WATER und dem näherungsweise pas­
siven Verhaltens der Phytoplankter im Sommer läßt sich eine differie­
rende Reaktion passiver Skalare gegenüber der dynamisch geprägten Tem­
peratur feststellen.
9. Mesoskalige Variabilität
Im folgenden Abschnitt soll aus den Horizontalverteilungen von Tempera­
tur und diffuser Attenuation auf die vorherrschenden räumlichen Skalen 
der Variationen beider skalarer Größen geschlossen werden. Dazu wurden 
insgesamt 37 einzelne Szenen von 16 Überläufen der Satelliten NOAA-6, 
NOAA-7 und NIMBUS-7 aus dem Zeitraum von 1981 bis 1984 verwendet. Neben 
dem in den Kapiteln 6. und 7. schon behandelten Bereich des Nordatlan­
tischen Stromes wurden auch einige Szenen aus dem Gebiet des Kanaren- 
beckens analysiert um eine größere geographische Abdeckung zu erlangen. 
Die Szenen stammen im wesentlichen aus den Sommermonaten Juli und Au­
gust. Lediglich zwei Überläufe aus dem Januar sowie jeweils einer aus 
dem März und November wurden zudem verwendet. Eine Zusammenstellung 
der Daten findet sich in Tab. 9.1 und die zugehörige geographische Ver­
teilung in Abb. 9-1. Die Auswahl wurde im wesentlichen von der Forde­
rung nach möglichst großen, wolkenfreien und zusammenhängenden Gebieten 
geprägt.
Abb. 9-1 Lage der Gebiete, an denen die Strukturfunktionen bestimmt 
wurden.
Abb. 9-2 Lage und Größe der Gebiete zur Bestimmung der Autokorrelations 





























































































































Die Abschätzung typischer Horizontalskalen wurde mit Hilfe der zweidi­
mensionalen räumlichen Autokorrelationsfunktion durchgeführt. Dabei 
wurden insgesamt 12 Datensätze der Temperaturverteilung und 3 Datensät­
ze der diffusen Attenuation analysiert. Die Größe und Lage der hierfür 
ausgesuchten Gebiete ist in Abb. 9-2 wiedergegeben. Vor der Berechnung 
der Autokorrelationsfunktion wurde eine Trendelimination vorgenommen. 
Dazu wurde an insgesamt 400, über das jeweilige Feld gleichverteilte 
Stützstellen ein Polynom zweiter Ordnung angepaßt. Die verwendete 
Autokorrelationsfunktion ergibt sich nach Jenkins und Watt (1968) als
l N-n-1 N-m-1
(9.1) C(n,m) = --------- J 1 xUj) X(i+n,j+m)
N2 C(0,0) i=0 j=0
Diese Schreibweise enthält zwar einen Bias bei der Schätzung der Auto­
korrelationsfunktion, gibt jedoch gerade für einen großen räumlichen 
Versatz bessere Ergebnisse und glaubhaftere Werte der Nulldurchgänge. 
Die Rechnungen wurden mit einer Schrittweite von 5 Pixeln in beiden 
Dimensionen durchgeführt, entsprechend einem Abstand von 6 - 1 0  km, 
abhängig von der jeweiligen geometrischen Auflösung der Daten in der 
Kartenprojektion. Der maximale räumliche Versatz lag bei 150 Pixeln.In 
Abb. 9-3 a - j sind die resultierenden zweidimensionalen Autokorrela- 
tionsfunktionen für die 12 Gebiete dargestellt. Bis auf einige Ausnah­
men zeigen die Funktionen einen raschen Abfall bis zum ersten Null­
durchgang und danach ein Schwingen um den Nullwert mit Amplituden bis 
zu 0.15, in Ausnahmen bis zu 0.3. Für die Gebiete 2, 3, 8 wird in 
einer Vorzugsrichtung kein Nulldurchgang erreicht. Die Gründe hierfür 
sind nicht eindeutig, jedoch ist eine unvollständige Elimination des 
Trends als Ursache denkbar. Für die Abschätzung der Horizontalskalen 
wurde der erste Nulldurchgang als Kriterium verwendet. In den Fällen, 
wo kein Nulldurchgang erreicht wurde, die Funktion aber unter 0.05 
fiel, wurde dieses relative Minimum für die Abschätzung verwendet. In 
Tab. 9.2 sind die Orientierung der Hauptachsen sowie der zugehörige 
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Abb. 9-3 e-j Fortsetzung von Abb. 9-3 a-d für die Gebiete 10-12;
e-g: Temperaturfelder; h-j: diffuse Attenuationsfelder.
Tab. 9.2 Lage der Hauptachsen der Autokorrelationsfunktionen 
und Abstand des ersten Nulldurchganges.
/km




1 Temp N - S 135 X 90
2 Temp N - s 150 X 72
3 Temp N - s 126 X 100
4 Temp NNO - SSW 75 X 45
5 Temp NNO - SSW 93 X 48
6 Temp NW - so 63 X 41
7 Temp (NW - so) 53 X 51
8 Temp NW - so 75 X 45
9 Temp W - 0 90 X 51
10 Temp NW - so 75 X 41
11 Temp NW - so 54 X 42
12 Temp (NW - so) 51 X 44
10 Attenu NO - SW 69 X 48
11 Attenu NO - SW 150 X 36
12 Attenu — — 75 X 72
Die eingeklammerten Werte stehen für nur schwach 
ausgeprägte Anisotropie der Funktion.
Die Autokorrelationsfunktionsfunktionen der Gebiete 1 - 3 im Kanaren- 
becken zeigen die größten Werte der ersten Nulldurchgänge sowie der 
Abstände der folgenden Nulldurchgänge. Im Gebiet des Nordatlantischen 
Stromes bei 50°N ist die Orientierung der großen Halbachse von NNO nach 
SSW gerichtet, die ersten Nulldurchgänge liegen bei 75 - 93 km bzw. 
45 - 48 km für die kleine Halbachse (Gebiet 4 und 5). Nördlich des 
Nordatlantischen Stromes zwischen 55°N und 60°N, in einem sehr wirbel- 
reichen Gebiet, liegen die Werte der großen Halbachse bei 53 - 75 km, 
diejenigen der kleinen Halbachse bei 45 - 51 km. Die Vorzugsrichtung 
liegt hier NW - SO orientiert (Gebiete 6 - 8). Westlich davon im Labra­
dorbecken ist dagegen eine klare W - 0 Orientierung erkennbar (Gebiet 9). 
Die Gebiete 10 - 12 sind vor allem in Bezug auf den Vergleich der Hori­
zontalskalen von Temperatur und Attenuation von Interesse. Die Horizon­
talverteilungen dieser Skalare sind für diese Gebiete bereits in Kap. 8. 
diskutiert worden. Die Autokorrelationsfunktionen der Attenuationsver­
teilungen zeigen dabei einen asymptotischen Verlauf in Bezug auf das
Nullniveau der Korrelation. Dies gilt vor allem für die Gebiete 10 und 
12 (Abb. 9-3 h, j). Betrachtet man nur das Gebiet 12, so zeigt die zu­
gehörige Autokorrelationsfunktion der Temperaturverteilung ein deut­
liches Schwingen um das Nullniveau (Abb. 9-3 g). Der unterschiedliche 
Verlauf der Funktionen führt dazu, daß die Nulldurchgänge bei dem At­
tenuationsfeld bei größeren Abständen liegen. Bis zum ersten Nulldurch­
gang zeigen beide Funktionen keine ausgeprägten Vorzugsrichtungen 
(Abb. 9-3 g, i). Die in Kap. 8. angesprochene deutliche zonale Struktur 
der Attenuationsverteilung im Gebiet 11 (s. Abb.8-4)(41°W - 44°W) äu­
ßert sich auch in der deutlichen Vorzugsrichtung der Autokorrelations­
funktion (Abb. 9-3i). Im Gegensatz dazu zeigt die Temperaturverteilung 
deutliche Meridionalstrukturen. Dies schlägt sich auch in der isotro­
pen Form der Autokorrelationsfunktion nieder (Abb. 9-3f).
Zusammenfassend läßt sich feststellen, daß typische Horizontalskalen 
im Bereich des Nordatlantischen Stromes und im Kanarenbecken in der 
gleichen Größenordnung wie die von anderen Autoren gemachten Beobachtun­
gen liegen. So fanden Barnett et.al. (1977) im subtropischen Pazifik bei 
35°N, 155°W typische Horizontalskalen der Temperatur von 195 x 56 km, 
während van Woert (1982) südlich davon bei 30°N Skalen von 85 x 32 km 
feststellte. Dabei beruht nur letztere Veröffentlichung auf dem gleichen 
Meßprinzip wie die hier vergestellten Werte, da Barnett et.al. sich 
auf eine Reihe von XBT-Messungen stützten.
9.2.Varianzspektren
Horizontalverteilungen passiver Skalare können neben der beschreiben­
den Analyse der sichtbaren Phänomene auch durch die statistische Analy­
se der Varianzverteilung auf einzelne Wellenzahlen beschrieben werden. 
Damit können sowohl die signifikanten Raumskalen der Verteilungen be­
stimmt werden als auch Informationen über den statistisch zufällig an­
zusehenden Teil der Horizontalfelder gewonnen werden. Im folgenden wer­
den daher die theoretischen Vorstellungen turbulenter Prozesse kurz 
erläutert und die bisherigen Beobachtungen diskutiert. Im Anschluß da­
ran werden die Ergebnisse der Spektralananlyse von Temperatur und At­
tenuationsfeldern vorgestellt und in Bezug auf die theoretischen Modell­
vorstellungen analysiert.
9.2.1.Theoretische Modelle
Um die beobachteten Varianzspektren mit bestehenden Turbulenztheorien 
vergleichen zu können, ist es notwendig, die Voraussetzungen der Theo­
rien zu betrachten.
Alle Turbulenztheorien gehen von der Existenz eines Trägheitsbereichs 
aus, in dem es keine nennenswerten Quellen und Senken der Energie gibt. 
Im vorliegenden Fall wird von den Daten ein Skalenbereich von ca. 2.5 - 
250 km abgedeckt. Typische Horizontalskalen der Quellen der kinetischen 
Energie liegen im Bereich der winderzeugten Oberflächenwellen (~100 m) 
und der großräumigen meteorologischen Windsysteme (>1000 km) und befin­
den sich damit außerhalb des hier betrachteten Skalenbereiches. Das 
gleiche gilt für die Nettowärmeflüße, die ebenfalls nur bei sehr klei­
nen Wellenzahlen als Quelle barokliner Energie anzusehen sind. Der Be­
reich von 10 - 400 km kann nach Freeland, Rhines und Rossby (1975) 
durch ein absolutes Energiemaximum dominiert werden, welches aufgrund 
energiereicher mesoskaliger Wirbel zustande kommt. Dabei kann durch 
nichtlineare Mechanismen Energie durch die Prozesse der baroklinen bzw. 
barotropen Instabilität umgewandelt werden. Typische Skalen für diese 
Prozesse liegen für mittlere Breiten bei dem ein- bis sechsfachen des 
internen Deformationsradius Lq = / g y D / f , der für den offenen Ozean 
bei ca. 40 - 50 km liegt, g’ bezeichnet hier die reduzierte Schwerebe­
schleunigung, D die typische vertikale Ausdehnung der betrachteten 
Schicht und f den Coriolisparameter. Spielen diese Prozesse eine ent­
scheidende Rolle in dem jeweiligen Untersuchungsgebiet, so ist die Vor­
aussetzung eines Trägheitsbereiches für das Varianzspektrum nicht mehr 
erfüllt. Die minimale Längenskala von 2.5 km liegt oberhalb der Mikro­
skala des Turbulenzspektrums, welche durch die dreidimensionale isotro­
pe Turbulenz charakterisiert ist. Die langwellige Begrenzung ist von 
den jeweiligen Schichtungsparametern abhängig, liegt aber für dreidimen­
sionale Wirbel zwischen 0.1 m (stabile Schichtung) und 10 m (instabile
Schichtung, doppeldiffusive Prozesse)(Woods, 1980). Die endgültige 
Energiedissipation erfolgt erst unterhalb der Kolmogorov-Skala (~1 mm) 
durch molekulare Dissipation. Durch das Brechen von Oberflächenwellen 
und internen Wellen kann ebenfalls Energie dissipiert werden. Typische 
Längenskalen interner Wellen liegen am unteren Rand des hier betrachte­
ten Skalenbereichs und können demzufolge ebenfalls zu einer Modifika­
tion des Trägheitsbereiches führen. Weiterhin können nach Hasselmann 
(1971) diese Wellen aufgrund nichtlinearer Prozesse Bewegungen auf grö­
ßeren Skalen induzieren. Jedoch sind die physikalischen Prozesse der 
Wechselwirkungen von internen Wellen und mesoskaligen Wirbelfeldern 
noch unklar. So wird sowohl ein Energietransfer von internen Wellen 
zum Wirbelfeld (Müller, 1974) als auch der entgegengesetzte Transfer 
prognostiziert (Ruddick, 1980).
Das Verhältnis der hier betrachteten Horizontalskalen mit den zugehöri­
gen Vertikalskalen gestattet in erster Näherung die Beschränkung auf 
zweidimensionale physikalische Prozesse für die Beschreibung der beo­
bachteten Varianzen. Dies bedeutet aber, daß die grundlegenden Betrach­
tungen von Kolmogorov (1941) der dreidimensionalen isotropen Turbulenz 
hier keine Anwendung finden können. Die großen Horizontalskalen und 
der daraus resultierende Einfluß der Erdrotation lassen die Theorien 
der zweidimensionalen mesoskaligen Turbulenz von Kraichnan (1967) sowie 
der geostrophischen Turbulenz für die Atmosphäre von Charney (1971) 
und Blumen (1978) am sinnvollsten erscheinen. Diese Theorien sollen im 
folgenden kurz erläutert werden.
Die Theorie der zweidimensionalen Turbulenz geht von der Vorticity w 
als Erhaltungsgröße für ein homogenes, inkompressibles und reibungs­
freies Medium aus:
Dabei wirken weder Gezeiten- noch Gravitationskräfte. Aus Gl. (9.2) 
ergibt sich, daß neben der Energie E auch die Enstrophie ti als quadra­
tische Invariante des Systems erhalten bleibt:
(9.3) E = jp ff v2 dx dy = konstant
Ti = ff ü)2 dx dy = konstant
Während sich hiernach im Wellenzahlspektrum ein Fluß von Enstrophie 
hin zu höheren Wellenzahlen einstellt, wird gleichzeitig ein entgegenge­
setzter FluB turbulenter kinetischer Energie zu kleineren Wellenzahlen 
erforderlich. Für das Energiedichtespektrum gilt nach dieser Theorie
(9.4) E(k) ~ n2/ 3 k-3
und für die Temperaturvarianzdichte
(9.5) Ej(k) ~ xy n-1//3 k-1
wobei xj die Temperaturvarianz und k die Wellenzahl darstellt. Der un­
terschiedliche Verlauf von E(k) und Ey(k) erklärt sich daraus, daß 
Kraichnan die Temperatur als rein passiven Skalar betrachtet, und Ey(k) 
somit nur von k und der Dissipationsrate der Enstrophie und der Tempera­
turvarianz selber abhängt. Aus der Dimensionsanalyse ergibt sich dann 
der k-l Abfall für die Temperaturvarianzdichte.
Die Theorie der quasi-geostrophischen Turbulenz bezieht die Schichtung 
sowie Divergenzen im Strömungsfeld mit ein, die zu vertikalen Abhängig­
keiten der Strömung führen. Dies jedoch bedeutet die Möglichkeit von 
Streckung und Stauchung von Wirbelelementen, d.h. die Vorticity w ist 
keine individuelle Erhaltungsgröße mehr. Bei reibungsfreien, adiabati­
schen Bewegungsvorgängen auf einer rotierenden Erde ist jedoch die 
potentielle Vorticity q eine individuelle Erhaltungsgröße. Bei quasi- 
geostrophischen Bewegungsvorgängen existiert nach Charney (1971) neben 
der totalen Energie die Varianz der potentiellen Vorticity t)’ (”poten- 
tielle Enstrophie”) als quadratische Invarianten des Systems. Die Erhal­
tung der potentiellen Vorticity gilt streng genommen nur für geschich­
tete Medien, ansonsten wird die pseudo-potentielle Vorticity erhalten. 
Nimmt man den Prozess der baroklinen Instabilität als Ursache für die 
Entstehung mesoskaliger Wirbelfelder an, so erfordert die Erhaltung 
der oben genannten Größen einen Fluß turbulenter kinetischer Energie,
der hauptsächlich zu kleineren Wellenzahlen hin gerichtet ist, während 
die potentielle Enstrophie nur zu höheren Wellenzahlen fließt (s. Onken,
1986). Für das Energiedichtespektrum gilt nach dieser Theorie:
(9.6) E(k) ~ n’2/ 3 k-3
und für die Temperaturvarianzdichte
(9.7) Ej(k) ~ n ’ 2/ 3 N2 (g a )-2 k-3
wobei g die Schwerebeschleunigung darstellt, a den Wärmeausdehnungs­
koeffizient und N die Brunt-Väisälä-Frequenz. Die identischen spektra­
len Abfälle für E(k) und Ej(k) ergeben sich aus der Verwendung der hy­
drostatischen Relation und der Annahme eines idealen Gases. Nach Anga­
ben von Charney kann diese Theorie auch für Gebiete mit starker baro- 
kliner Anregung Anwendung finden.
Als dritter Punkt soll noch die Theorie von Saunders (1972b) erwähnt 
werden, der ebenfalls von der geostrophischen Annahme ausgehend für 
das Energiedichtespektrum
(9.8) E(k) ~ n2/ 3 k~3
und unter Verwendung der thermischen Windgleichung für die Temperatur- 
varianzdichte
(9.9) ET(k) ~ n2/ 3 f2 (g a )"2 H-2 k-5
prognostiziert. Dabei ist H die (atmosphärische) Skalenhöhe.
Die quasi-geostrophischen Annahmen der obigen Theorien führen dazu, 
daß der Einfluß der oberen und der unteren Ränder nicht berücksichtigt 
wird, d.h. sie gelten streng genommen nur für das Innere eines Mediums. 
Der Einfluß der Ränder wird hingegen in der zweidimensionalen Theorie 
nach Blumen (1978) mit einbezogen. Danach verschwindet die potentielle 
Vorticity q im inneren des Mediums und als Invarianten des Systems er­
geben sich die totale Energie und die verfügbare potentielle Energie an 
der Oberfläche der Flüssigkeit, für die dann gilt
(9.10) EvP(k) ~ k-5/3
Eine gleiche spektrale Abhängigkeit ergibt sich nach dieser Theorie 
auch für die Varianzdichte eines passiven Skalars.
Aus den oben diskutierten Turbulenztheorien ergeben sich jeweils auch 
die Spektren der Temperaturvarianz. Dabei wird die Temperatur nicht 
streng als passiver Skalar betrachtet. Daher ist es nicht ohne weite­
res möglich, das Varianzspektrum eines passiven Skalars, wie es etwa 
das Phytoplankton in bestimmten Wellenzahlbereichen ist, mit demjeni­
gen der Temperatur gleichzusetzen (Lesieur und Sadourny, 1981). Zwei 
Punkte müssen dazu betrachtet werden. Zum einen muß eine Definition 
gefunden werden, unter welchen Voraussetzungen das Phytoplankton als 
passiver Skalar angesehen werden kann und zum anderen muß die Varianz­
dichte eines passiven Skalars bestimmt werden. Dazu wird im folgenden 
im wesentlichen die Arbeit von Denman und Platt (1976) als Quelle ver­
wendet. Danach können zwei Regime unterschieden werden: Ist die typi­
sche Zeitskala der turbulenten Bewegungsvorgänge x^ um ein vielfaches 
kleiner als die Zeitskala der Phytoplanktonreproduktion Xp, so kann 
das Phytoplankton als passiver Skalar angesehen werden. Ist jedoch 
Xp «  xt, so muß die Reproduktionsrate berücksichtigt werden, während 
z.B. die Temperaturvarianz von niedrigen Wellenzahlen zu hohen Wellen­
zahlen transportiert wird, fließt hier, bedingt durch die Reproduk­
tion, Varianz bei allen Wellenzahlen in das Spektrum ein. Für die 
Varianzdichte des Phytoplanktons bedeutet dies:
(9.11) Ep(k) ~ xp e-1/3 k-5/3
für xp »  xt bei lokaler isotroper Turbulenz und
(9.12) Ep(k) ~ xp r-1 k" 1
für Xp «  X£. Dabei ist r der Wachstumsparameter, e die Dissipations­
rate und Xp die Phytoplanktonvarianz. Die Grenze zwischen beiden Regimen 
liegt für ozeanische Verhältnisse nach Denman und Platt (1976) bei 
einer kritischen Wellenzahl kc =: 0.2 - 20 km-1. Für k < kc gilt demnach
Epik) ~ k“1, für k > kc entsprechend Ep(k) ~ k"5/3. Abschließend sei 
nochmals bemerkt, daß diese Betrachtung streng genommen nur für drei­
dimensionale isotrope Turbulenz gilt. Einem weiteren Ausbau dieser 
Theorie zufolge soll das Varianzspektrum ein absolutes Maximum bei 
k = 0.25 kc besitzen und zu kleineren Wellenzahlen schnell abfallen 
(Denman et.al, 1977). Der Einfluß unterschiedlicher Wachstumsparameter 
für verschiedene Phytoplanktonarten führt zu Differenzen in den Absolut­
werten der Varianzdichten, nicht jedoch zu unterschiedlichen Formen 
der Spektren.
Die Form des Varianzdichtespektrums eines passiven Skalars im Fall zwei­
dimensionaler horizontaler Turbulenz, d.h. bei Vernachlässigung barokli- 
ner Effekte, ist nach Lesieur und Saudourny (1981) im Enstrophie-Träg- 
heitsbereich proportional der Enstrophie und nicht der Energie. Dies 
bedeutet einen k-1 Abfall im Falle zweidimensionaler Turbulenz und ist 
demnach identisch mit dem spektralen Abfall der Temperaturvarianzdichte 
(Gl. 9.5). Betrachtet man die quasi-geostropische Turbulenztheorie nach 
Blumen (1978), so ergibt sich für einen passiven Skalar ein gleicher 
spektraler Abfall wie für die Energiedichte, d.h. eine Proportionalität 
zu k-5/3.
Zusammenfassend läßt sich feststellen, daß die unterschiedlichen Ansätze 
der theoretischen Behandlung großskaliger turbulenter Prozesse keine 
einheitlichen spektralen Formen in den Trägheitsbereichen ergeben. Für 
die Temperaturvarianzdichte folgen hiernach Abfälle proportional k_1 
bis k"3 bzw. bis k-5, für passive Skalare Abfälle proportional k~l bis 
k-3.
9.2.2.Bisherige Beobachtungen
Messungen der Turbulenzspektren von Temperatur und Phytoplankton wurden 
in der Vergangenheit vor allem vom Schiff und vom Flugzeug aus durchge­
führt. Dabei sollen im folgenden nur die reinen Oberflächenmessungen 
der Temperaturvarianz mittels Radiometer behandelt werden. Eindimensio­
nale Analysen für Skalen von 100 m - 10 km von McLeish (1970) ergaben 
einen spektralen Abfall zwischen -2 und -1.5 im Bereich von 500 m - 
10 km. Saunders (1972a) ermittelte mittels flugzeuggetragener Radiome­
termessungen im Mittelmeer einen -2.2 Abfall für eindimensionale Tem- 
peraturvarianzspektren bei Wellenzahlen zwischen 5•10“ 3 km-1 und 
2*10_1 km-1. Den isotropen Teil des zweidimensionalen Wellenzahlspek- 
trums bestimmten Holladay und o’Brien (1975) für den Bereich von 
4 - 20 km proportional zu k-5. Ihre Untersuchung erstreckte sich auf 
das Auftriebsgebiet vor der Küste Oregons. Alle diese Spektren beruhen 
auf flugzeuggetragenen Messungen, wobei die Daten jeweils auf gleichab­
ständige horizontale Gitter interpoliert werden mußten. Direkte Schiffs­
messungen von Fieux et.al. (1978) ergaben für den Skalenbereich von 
1 - 64 km einen -2 Abfall. Die Bestimmung der mesoskaligen Variabilität 
von satellitengetragenen Radiometern wurden von Deschamps et.al. (1981) 
erstmals durchgeführt. Dabei verwendeten sie die in Kapitel 9.3. noch 
näher beschriebene Strukturfunktion zur Beschreibung der statistischen 
Variabilität. Für eine Reihe von Untersuchungsgebieten im Mittelmeer 
und dem östlichen Nordatlantik fanden sie einen mittleren spektralen 
Abfall von entsprechend -1.8 und -1.9 für Skalenbereiche von 3 - 30 km 
sowie 40 - 100 km. Für Seegebiete in der Biskaya fanden Deschamps et.al 
(1984) einen -2 Abfall für eindimensionale Temperaturvarianzspektren 
bei Längenskalen bis 100 km.
Varianzspektren der Phytoplanktonverteilung wurden bislang vor allem 
durch fluorometrische Messungen auf Skalen kleiner als 10 km vermessen. 
Die erste derartige Bestimmung wurde von Platt (1972) durchgeführt, der 
für Skalen von 1 m - 1 km eine Varianzdichte proportional k-5/3 fest­
stellte. Temperatur- und Phytoplanktonspektren aus dem Gebiet des St. 
Lorenz-Stromes aus 5 m und 8 m Tiefe zeigten nach Denman (1976) einen
-2 Abfall im Skalenbereich 100 m - 10 km. Beide Messgrößen waren danach 
über das gesamte Spektrum signifikant kohärent. Dennoch zeigten sich 
bei Wellenzahlen zwischen k = 10“ 3 m-1 und 10“ 2 m~l deutliche Unter­
schiede, die auf biologische Mechanismen schließen lassen. Messungen 
vom driftenden Schiff in der Biskaya und im tropischen Atlantik zeigten 
für Temperatur und Phytoplankton einen -2 Abfall für Wellenlängen von 
10 m bis 100 m, darüberhinaus bis 1 km einen -1 Abfall (Fasham und Pugh, 
1976). Die Messungen wurden zwischen 15 m und 100 m Tiefe durchgeführt. 
Unterschiede ergaben sich danach auch in der Kohärenz beider Meßreihen, 
was die Autoren auf unterschiedliche kritische Wellenzahlen kc (s. Kap.
9.2.1.) zurückführen. Signifikante Kohärenz herrschte zur Zeit der 
Planktonblüte auch bei größeren Wellenlängen (bis 1 km), während dies 
für sommerliche Verhältnisse nicht zutraf. Bei Messungen in den oben 
angeführten Längenskalen muß der Einfluß interner Wellen auf die Kohä­
renz von Temperatur und Phytoplankton mit berücksichtigt werden. Eine 
umfassende Darstellung der statistischen Behandlung von Phytoplankton­
variabilitäten findet sich bei Fasham (1978). Alle bisher diskutierten 
Messungen liegen an der unteren Grenze der in dieser Arbeit behandelten 
Längenskala. Die erste und bislang einzige Arbeit, bei der Varianzspek­
tren direkt aus Satellitendaten gewonnen wurden, stammt von Gower et.al. 
(1980). Die Autoren benutzten LANDSAT-MSS-Daten aus dem Jahre 1976, um 
für ein Gebiet südlich Islands das Varianzspektrum aus der aufwärtsge­
richteten Strahldichte bei 500 - 600 nm zu bestimmen. Dabei ergab sich 
für den isotropen Teil der zweidimensionalen Varianzdichte ein mittlerer 
Abfall von -2.92 zwischen 2 und 60 km. Auf diesen Skalen muß die wachs­
tumsbedingte Eigendynamik der Phytoplanktonpopulationen jedoch schon 
berücksichtigt werden, so daß die Annahme eines passiven Skalars für 
die Interpretation der Daten nicht mehr ohne weiteres zutrifft.
9.2.3.Eindimensionale Varianzspektren
Für die Analyse der Verteilung der Temperatur- bzw. Trübungsvarianz 
auf einzelne Wellenzahlen wurde die Fouriertransformation verwendet. 
Danach kann die Varianz einer Meßgröße $ dargestellt werden als
(9.13) ECk) = 1 $(x) e-ikx dx
— 0 0
wobei k die Wellenzahl und x eine beliebige Koordinatenrichtung dar­
stellt. Die Varianzspektren geben Aufschluß darüber, wie die Varianz 
eines stochastischen Prozesses über die Wellenzahlen verteilt ist 
(Jenkins und Watts, 1968). Voraussetzung hierfür ist die Stationarität 
der betrachteten Meßreihe. Der abgedeckte Wellenzahlbereich wird be­
schränkt durch die Lange L der Meßreihe selber sowie durch den Abstand 
AL der einzelnen Meßwerte voneinander.
(9.14) kmax = 1/2AL Nyquist-Wellenzahl 
kmin = 1A-
Eine effektive Methode zur Berechnung der Spektren bietet die von Cooley 
und Tukey (1965) eingeführte Fast-Fourier Transformation (FFT), die im 
folgenden bei der Berechnung der Spektren verwendet wurde.
Die Betrachtung mehrerer Meßreihen gestattet es weiterhin, die Kovari­
anzen derjenigen Komponenten zu bestimmen, die in Phase bzw. außer 
Phase sind. Dies geschieht durch Berechnung der Kospektren E^q und 
Quadraturspektren Eq . Das resultierende Kreuzspektrum hat dann die 
Form
EKr = eKo " 1 eQ 
Daraus ergeben sich das Phasenspektrum
$p(k) = arctan ( - Eg(k) / E«0(k) )
und das Kohärenzspektrum
wobei E^(k) und E2(k) die Wellenzahlspektren nach Gl. (9.13) für die 
Einzelmeßreihen sind.
Neben der Methode der Fourier-Transformation wurde auch die Analyse 
mittels der Strukturfunktion verwendet. Allgemein ergibt sich diese 
Funktion für isotrope Zufallsprozesse als
wobei N die Gesamtlänge der gleichabständigen Meßreihe T ist und h der 
räumliche Versatz der Meßreihe. Der Vorteil der Strukturfunktion gegen­
über der Varianzdichte besteht vor allem darin, daß aufgrund der Ver­
wendung von Differenzen zufällige Variationen eine geringere Rolle 
spielen und die Bestimmung der Funktion exakter ist. Der Zusammenhang 
zwischen Strukturfunktion und Varianzdichtespektrum E(k) und Autokorre- 
lationsfunktion C(h) läßt sich nach Panchev (1971) für homogene und 
isotrope Zufallsprozesse darstellen als
(9.16) Dr(h) = / (1 - cos2irkh) E(k) dk
o
DT (h) = C(0) - C(h)
Nimmt man für das Varianzdichtespektrum einen Trägheitsbereich an, bei 
dem gilt
(9.17) E(k) ~ k_n
so kann für Dj(h) nach Gl. (9.16) gelten
(9.18) Dj(h) ~ h-P , p  = n+1
sobald n > 1 ist. Der spektrale Abfall des Varianzdichtespektrums kann 
somit direkt aus dem Verlauf der Strukturfunktion abgeleitet werden.
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Die Homogenität der Felder ist von besonderer Bedeutung, da durch Ver­
letzung dieser Voraussetzung fehlerhafte spektrale Abfälle zustande 
kommen können. So ergeben sich für Frontalzonen -2 Abfälle in den Spek­
tren, was den theoretisch vorhergesagten Werten nahe kommt (Kap. 9.2.1.). 
Die Strukturfunktion verläuft dagegen proportional h2. Daher wurde für 
alle in Abb. 9-1 gezeigten Gebiete eine Trendelimination vorgenommen. 
Im Falle vollkommener Isotropie würden die 4 Strukturfunktionen für 
alle Richtungen einen identischen Verlauf besitzen. Anisotrope Kompo­
nenten hingegen schlagen sich in der Verschiebung der einzelnen Funk­
tionen nieder, wobei die Form der Funktion jedoch unbeeinflußt bleibt.
9.2.3.1.Datenaufbereitung
Für die Berechnung der Strukturfunktionen wurden jeweils quadratische 
Gebiete mit 128 bzw. 256 Pixeln Kantenlänge ausgewählt. Die geographi­
sche Auflösung der Daten liegt zwischen 1.2 km und 2 km und ist abhän­
gig von der Lage des Datenausschnittes in Bezug auf den Lotfußpunkt des 
Satelliten (s. Kap. 4.). Die Funktion wurde für vier Richtungen, ent­
sprechend 0°, 45°, 90°, 135° aufgestellt. Die Lage der Mittelpunkte der 
einzelnen Gebiete ist in Abb. 9-1 wiedergegeben. Der räumliche Versatz h 
variiert zwischen 1 Pixel und 64 bzw. 128 Pixeln. Ein Teil der Daten 
wurde mit einem 3 x 3  Medianfilter geglättet. Bei der Mehrheit der Daten­
sätze wurden die Oberflächentemperaturen verwendet, bei einigen Ausnah­
men jedoch auch die Helligkeitstemperatur des Kanal 4 des AVHRR, da das 
Rauschniveau dieser Daten deutlich geringer ist. Für diese Fälle muß 
geprüft werden, ob Fluktuationen in der atmosphärischen Transmission 
und in der mittleren Atmosphärentemperatur existieren. Bei der "Split- 
Window” -Methode (Kap. 3.3.) zeigten sich jedoch auch auf Skalen
< 300 km Variationen von bis zu 1 K in dem atmosphärenbedingten Tempe­
raturanteil. Daher ist in solchen Fällen die Verwendung der korrigierten 
Oberflächentemperaturen notwendig. Bei den Daten des CZCS wurde jeweils 
der diffuse Attenuationkoeffizient als Eingabegröße verwendet.
Die Glättung der Daten mittels Medianfilterung bewirkt einen Bias bei 
der Bestimmung der Strukturfunktion wie des Varianzdichtespektrums.
Nach Deschamps et.al. (1984) gilt dies jedoch im wesentlichen für kleine 
Werte von h. Danach ist der Bias bei h > 3a geringer als 10*, wobei a 
die Seitenlange des verwendeten Filters ist. Für größere Werte von h 
kann der Einfluß der Glättung vernachlässigt werden.
Bei der Trendelimination wurden an 400 über das Gebiet gleichverteilten 
Stützstellen ein zweidimensionales Polynom erster bzw. zweiter Ordnung 
angepaßt. Für alle Strukturfunktionen mußte gemäß Deschamps et.al. (1984) 
außerdem gelten
(9.19) (| ^ )2 h 2 «  D(h)
wobei T wiederum die Meßgröße darstellt. In keinem Fall wurde ein An­
stieg der Strukturfunktion > 1 . 3  beobachtet, was dafür spricht, daß die 
Homogenitätsforderung erfüllt wurde.
Für die in Abb. 9-2 dargestellten Gebiete wurden eindimensionale Tem­
peratur- und Attenuationsspektren sowohl für meridionale Richtung 
(Spalten) als auch für zonale Richtung (Linien) berechnet. Um eine 
statistische Absicherung der Spektren zu gewährleisten, ist es notwen­
dig, eine genügend große Zahl von Freiheitsgraden, d.h. Einzelrealisa­
tionen zu bekommen. Dies ist für eindimensionale Spektren in diesem 
Fall nur möglich, indem räumlich parallele Meßreihen genommen werden. 
Dabei wurden jede 4. Spalte bzw. Zeile des jeweiligen Datenausschnittes 
verwendet, wobei jede einzelne Linie/Spalte als Einzelrealisation be­
trachtet wurde. Diese Einzelrealisationen setzen sich aus je 256 bzw. 
128 Werten zusammen. Ein Teil der Datensätze wurde vorher mit einem 
3 x 3  Medianfilter geglättet. Analog zu dem Einfluß auf die Struktur­
funktion erzeugt diese Glättung einen Bias im Wellenzahlbereich k > l/3a, 
entsprechend 0.11 m-1 für eine geographische Auflösung von 1.2 km. Vor 
der Berechnung der Spektren wurde ein linearer Trend mittels der Me­
thode der kleinsten Quadrate eliminiert und die Daten wurden mit einem 
Hanning-Filter der Form l(t) = [ s i n U  M O ] 2 behandelt. Dabei ist M 
die Länge der Meßreihe. Die so gewonnenen Varianzdichtespektren geben 
Aufschluß über die mittlere Verteilung der Varianz in zonaler bzw. meri-
dionaler Richtung. Nur im Falle totaler Isotropie des Feldes wird da­
durch auch die Gesamtvarianz erfaßt.
Die Spektren und Strukturfunktionen werden im langwelligen Bereich 
durch die Größe des Meßgebietes beschränkt. Das kurzwellige Ende dage­
gen ist durch das Auflösungsvermögen der Sensoren bestimmt. Zufällige 
Fluktuationen durch das Instrumentenrauschen erzeugen eine spektrale 
Varianzdichte der Form
En = xn Ap
^Tn = Tn
wobei xn die Varianz des Rauschniveaus und Ap die geometrische Auflö­
sung der Daten ist. Dieser Effekt führt zu einer Abflachung des Spek­
trums bei den größten Wellenzahlen. Signifikante Informationen können 
daher erst bei Werten E > En gewonnen werden. Nimmt man ein NEAT von 
0.1 K für den Kanal 4 des AVHRR und von 0.3 K für die Oberflächentem- 
peraturfelder, so ergibt sich für die größte verwendete Auflösung von 
1.2 km ein En von 0.017 bzw. 0.108 C-2 km. Aus den in Tab. 3.1 aufge­
listeten Signal/tRauschverhältnissen des CZCS folgt ein entsprechender 
Wert für En von 0.027 m-2 km. Die Lage von En im Spektrum des Gebietes 
15 (Tab. 9.1) ist in Abb. 9-4 beispielhaft verdeutlicht. Es zeigt sich, 
daß bei einer geographischen Auflösung von 1.2 km signifikante Informa­
tionen erst für Wellenlängen > 10 km gewonnen werden können.
Die Glättung der Daten führt zwar zu einer Verminderung der instrumen- 
tenbedingten Varianz, jedoch ist durch den gleichzeitig eingeführten 
Bias bei großen Wellenzahlen die Interpretation der Spektren in diesem 
Bereich unsicher. Generell werden daher im folgendem nur die Wellen­
zahlen <0.1 km-1 betrachtet. Bei geringeren geographischen Auflösungen 
(bis 2 km) liegen die Grenzen für den signifikanten Teil der Spektren 
entsprechend bei kleineren Wellenzahlen (0.06 km-1).
Der Vergleich von Spektren aus 10 Linien/Spalten und der Strukturfunk­
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Abb. 9-4 a-c Varianzdichtespektrum der Temperatur für Ensemble aus 10 
benachbarten Linien/Spalten (a) und 64 Linien/Spalten im 
Abstand von jeweils 5 km (b) sowie Strukturfunktionen für 4 
unterschiedliche Orientierungen (c). Die 95%-Konfidenzinter- 
valle und die Niveaus des Instrumentenrauschens sind einge­
zeichnet.
152
Die Verwendung von 64, über das Gebiet gleichverteilten Linien/Spalten 
im Abstand von jeweils ca. 5 km, zeigt ein deutlich glatteres Spektrum 
(Abb. 9-4b) als bei der Verwendung von nur 10 benachbarten Linien/ 
Spalten (Abb. 9-4a). Das eingezeichnete 95%-Konfidenzintervall ist auch 
für alle folgenden eindimensionalen Spektren gültig.
Die Korrelation der parallelen Einzelmessungen entlang der Linien und 
Spalten zueinander gibt Aufschluß über das Isotropieverhalten des je­
weiligen Feldes. Im Idealfall sollten für alle Wellenzahlen signifikante 
Kohärenzen zwischen den Parallelmessungen herrschen, d.h. die Varianz­
verteilung auf die einzelnen Wellenlängen ist für das gesamte Feld 
gleich. Dies ist im allgemeinen nicht der Fall. Zur Prüfung dieses Sach­
verhaltes wurden für einzelne Gebiete 5 Varianzdichtespektren aus je­
weils 4 benachbarten Linien/Spalten berechnet. Dabei wurde zusätzlich 
zu dem oben genannten Verfahren auch noch eine logarithmische Mittelung 
im Spektralbereich durchgeführt, bei der ca. 20 Spektralwerte pro Dekade 
erzeugt werden. Diese Spektren wurden im Abstand von jeweils 64 Linien/ 
Spalten, entsprechend etwa 77 km erstellt. Phase und Kohärenz zwischen 
den Spektren ist für ein Gebiet (9) in Abb. 9-5 wiedergegeben. Die 
Durchnummerierung der Meßnummer im Kopf der Graphiken von 1 bis 5 gibt 
die Lage der Meßreihe wieder. Ebenso ist gekennzeichnet, ob es sich um 
Linien (zonal) oder Spalten (meridional) handelt. In den Kohärenzspek­
tren ist sowohl die 95* Signifikanzschwelle der Nullkohärenz als auch 
der 95% Vertrauensbereich der Werte, die oberhalb der Schwelle liegen 
eingezeichnet. Es zeigt sich, daß parallele Einzelrealisationen in der 
Regel für Wellenzahlen < 0.02 km-1 signifikant kohärent sind und erst 
ab 0.11 km-1 ein deutliches Absinken unter die 95% Signifikanzschwelle 
der Nullkohärenz stattfindet. In diesem Teil des Spektrums dominiert 
jedoch schon das Signal des Instrumentenrauschens. Allerdings sind Ein­
brüche auch bei kleineren Wellenzahlen vorhanden und können als Indiz 
für Anisotropie des Feldes gedeutet werden. Meridional- und Zonalkom­
ponenten der Spektren sind in der Regel ebenfalls über den oben genann­
ten Wellenzahlbereich signifikant kohärent und sind aus der Isotropie 
der Felder erklärbar. Das ist anhand zweier Beispiele für die Gebiete 
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Abb. 9-5 Phasen- und Kohärenzspektren der Temperatur zwischen unter­
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Abb. 9-6 Phasen- und Kohärenzspektren der Temperatur zwischen Linie 3 
und Spalte 3 des Gebietes 9 (links) und 1 (rechts), sowie 
Schemabild der Lage von Linien und Spalten.
9.2.3.2.Temperaturspektren
Für die Analyse der Temperaturstrukturfunktion kamen 29 Gebiete in Fra­
ge, bei denen die in Kap. 9.2.3. diskutierten Voraussetzungen zutrafen. 
Dabei stellte sich heraus, daß monoton ansteigende Funktionsverläufe 
in der Regel nur für Horizontalskalen von h < 70 km vorhanden sind. 
Die Werte für die Strukturfunktion liegen zwischen 5*10-3 und 0. In 
Abb. 9-7 a-d sind für vier ausgewählte Gebiete, die den gesamten be­
trachteten geographischen Bereich abdecken, die Strukturfunktionen 
wiedergegeben. Sie repräsentieren in etwa die vorkommenden Verläufe 
der Funktionen. Existieren signifikante varianzreiche Skalen, so zeigt 
die Strukturfunktion ein Abflachen zu konstanten Werten hin, wie aus 
Abb. 9-7a ersichtlich ist, wo für die Zonalkomponente (90°) bereits 
für Horizontalskalen ab 10 km ein Abflachen auftritt. Die zugehörige 
Autokorrelationsfunktion zeigt entsprechend eine deutliche zonale Orien­
tierung (Abb. 9-3d) und schon für geringe Horizontalskalen den Übergang 
in einen flacheren Funktionsverlauf. Gleiches gilt für das Gebiet süd­
östlich Grönlands (Abb. 9-7b) und die zugehörige Autokorrelationsfunk­
tion (Abb. 9-3c). Für Gebiete zwischen dem stufenförmig angeordneten 
Frontensystem der Polarfront, die eine relativ homogene Temperaturver­
teilung besitzen, zeigen die Strukturfunktionen konstante Anstiege bis 
zu Horizontalskalen h ~ 100 km mit Werten für p ~ 0.9 - 1.2 (Abb. 9-7c). 
Das Abflachen der Kurven bei kleinem h ist durch das höhere Rauschniveau 
des N0AA-6-AVHRR gegenüber dem N0AA-7-AVHRR erklärbar. Generell führt 
der Einluß des Instrumentenrauschens zu niedrigeren Werten für p, da 
für das gleichverteilte Rauschen eine konstante Struktur funkt ion (p = 0) 
resultiert. Ein Beispiel der Strukturfunktionen im Kanarenbecken ist 
in Abb. 9-7d wiedergegeben. Der Exponent p ist hier mit 0.5 sehr klein, 
was jedoch nicht für alle berechneten Strukturfunktionen dieses Gebietes 
gilt. Nimmt man alle 29 Gebiete zusammen, so ergibt sich für Horizontal­
skalen bis 70 km eine Verteilung der Exponenten p gemäß Abb. 9-8. Dabei 
sind jeweils mittlere p-Werte für die 4 Strukturfunktionen eines Gebie­
tes angepaßt worden. In einigen Fällen zeigten nicht alle 4 Komponenten 
ein stetiges Verhalten bis h = 70 km. Die abweichende Komponente wurde 
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Abb. 9-8 Häufigkeitsverteilungen des Exponenten p in den Strukturfunk­
tionen (oben) und des Exponenten n in den Varianzdichtespek- 
tren (unten).
Verteilung der p-Werte von 0.4 - 1.3 mit deutlicher Häufung bei 0.8 - 
1.0. Als Gründe für diesen weiten Bereich können das Rauschniveau und 
mögliche mittlere Temperaturgradienten gelten, die zu künstlicher Er­
niedrigung bzw. Erhöhung von p führen. Eine Korrelation bestimmter 
p-Werte zu geographischen Bereichen konnte nicht festgestellt werden. 
Dies deckt sich mit den von Deschamps et.al. (1984) gemachten Beobach­
tungen für Skalen von 3 - 100 km. Auch in ihrem Fall lagen die p-Expo- 
nenten bei 0.5 - 1.3 mit einer deutlichen Häufung bei p = 1. In Abb. 9-8 
ist als weiteres Histogramm die Verteilung der eindimensionalen Varianz- 
dichtespektren bezüglich des Exponenten n wiedergegeben. Auch für diesen 
Exponenten zeigt sich eine Verteilung der Realisationen über einen wei­
ten Bereich von 1.4 - 2.5 mit einer Häufung bei 2.0. Dies ist bei Vor­
aussetzung homogener und isotroper Zufallsprozesse nach Gleichungen 
9.16 - 9.18 auch zu erwarten. Während die Strukturfunktion auch bei 
Datensätzen berechnet werden kann, bei denen die Wolkenbedeckung keine 
quadratischen freien Felder zuläßt, ist dies für die Varianzspektren 
nicht möglich (es sei denn, man beschränke sich auf die gleichen Daten, 
was aber nur eine unzureichende Anzahl von Freiheitsgraden bei der 
Spektralanalyse und dementsprechend große statistische Unsicherheiten 
zur Folge hätte). Aus diesem Grunde ist die Anzahl der Gebiete, für 
die Spektren berechnet wurden, geringer. Eine Auswahl von 4 Varianz- 
dichtespektren aus Daten einzelner Uberflüge ist in Abb. 9-9 a - d wie­
dergegeben. Dabei sind auch die zugehörigen varianzerhaltenden Darstel­
lungen gezeigt. Neben den spektralen Abfällen sind (in Klammern gesetzt) 
die zugehörigen p-Exponenten aus den Strukturfunktionen angegeben. Die 
Gebiete 1 und 5 im Labradorbecken zeigen spektrale Abfälle von -2.0 
und -1.7 für Wellenzahlen von 0.008 - 0.08 km-1 mit geringen Variationen 
im Verlauf der Spektren, die nur selten signifikant sind. Bei kleineren 
Wellenzahlen gehen die Spektren in ein Plateau über. Die varianzerhal­
tenden Darstellungen zeigen deutliche Maxima zwischen 0.006 km-1 und
0.013 km-1, wobei zonale und méridionale Komponenten voneinander diffe­
rieren. Die Spektren aus Gebiet 21 südlich der Polarfront zeigen einen 
Abfall von -1.8 zwischen 0.008 km-1 und 0.08 km-1 mit angedeuteten 
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Abb. 9-9 a-b Eindimensionale Varianzdichtespektren und varianzerhal­
tende Darstellungen der Temperatur für die Gebiete 1 (a) 
und 5 (b). Die Zahlenwerte in Klammern geben den Exponen­





























Abb. 9-9 c-d analog zu Abb. 9-9 a-b, für die Gebiete 21 (c) und 26
0.007 km-1 und sind deutlich größer als die Maxima der nördlich gelege­
nen Gebiete 1 und 5, ebenso wie diejenigen des Gebietes 26 im Kanaren- 
becken. In letzterem Fall wird für die Meridionalkomponente kein Maxima 
erreicht, vielmehr liegt die maximale Varianz bei der größten Wellen­
länge. Neben den Szenen einzelner Uberflüge sind auch die zusammenge­
setzten Temperaturfeider vom Juli 1981 gemäß Kap. 6. analysiert worden. 
Die kleinskaligen Fluktuationen sind aufgrund des Prozesses der Mitte­
lung mehrerer Datensätze nur schwer interpretierbar, jedoch können die 
Spektren im langwelligen Teil Informationen über die vorherrschenden 
Skalen liefern. In Abb. 9-10 sind die Gebiete 36 und 38 aus dem in 
Abb. 6-3 gezeigten Temperaturfeld analysiert. Dabei sind die Spektren 
für k < 0.04 km-1 signifikant. Im Gebiet 36 sind zwei Regime mit Ab­
fällen von -2 und -1 erkennbar, die bei ca. 0.015 km-1 getrennt sind. 
Das südöstlichere Gebiet zeigt dagegen einen -1.5 Abfall. Maximale 
Varianzen ergeben sich bei etwa 50 - 125 km in meridionaler und 100 - 
250 km in zonaler Richtung für die Polarfrontregion, während im süd­
lichen Teil eine Verteilung der hohen Varianzwerte auf ein breites Band 
von 50 - 500 km zu erkennen ist.
9.2.3.3.Attenuat ionsspektren
Die Spektren der diffusen Attenuation wurden vor allem in Bezug auf 
die Korrelation mit den zugehörigen Temperaturspektren untersucht. Der 
zeitliche Versatz von Temperatur- und Attenuationsmessung und die ver­
änderten Wolkenbedeckungen führen dazu, daß teilweise die Lage der Un­
tersuchungsgebiete nicht vollkommen übereinstimmt. Ein typisches Bei­
spiel für die Strukturfunktionen beider skalarer Größen ist in Abb. 9-11 
wiedergegeben. Die Funktionen zeigen Steigungen von p = 0.7 bzw. 0.9 
für Skalen bis 70 km bzw. 40 km und darüberhinaus Oszillationen, die 
für die Attenuation ausgeprägter sind, was auf eine klare Verteilung 
varianzreicher Prozesse auf einzelne Wellenzahlen schließen läßt. Diese 
Wellenzahlen differieren für die verschiedenen Orientierungen der Struk­
turfunktion voneinander. Auch für die zonalen und meridionalen Varianz- 
dichtespektren können analoge Verläufe gefunden werden (Abb. 9-12).
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Abb. 9-10 a-b Eindimensionale Varianzdichtespektren und vananzerhal- 
tende Darstellungen der mittleren Oberflächentemperatur 
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Abb. 9-11 a-b Strukturfunktionen der Temperatur (a) und der diffusen 
Attenuation (b) für des Gebiet 9.
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Abb. 9-12 Eindimensionale Varianzdichtespektren und varianzerhaltende 
Darstellungen der diffusen Attenuation (a) und der Tempera­
tur (b) für das Gebiet 7.
Während das varianzerhaltende Spektrum für die Temperatur meist nur 
ein ausgezeichnetes Maximum im langwelligen Wellenzahlband besitzt, 
können für die diffuse Attenuation mehrere Maxima unterschieden werden. 
Auch in diesem Fall stimmen die Lage der Maxima nicht überein.
Das Maß der Korrelation beider Meßgrößen läßt sich über das Kohärenz­
spektrum bestimmen. Dazu sind am Meßpunkt 9 nördlich der Polarfront 
bei 54.5°N, 38°W Kohärenz und Phasenbeziehung für 10 einzelne Meß­
strecken von je 256 Pixeln (= 307 km) bestimmt worden. Analog zu der 
schon oben erwähnten Methode wurden dabei jeweils 4 benachbarte 
Linien/Spalten zu einem Ensemblemittel zusammengefaßt. Kohärenz und 
Phasenbeziehung beider Größen sind in Abb. 9-13 a - b wiedergegeben. 
Im Mittel ergeben sich signifikante Kohärenzen für Wellenzahlen
< 0.03 km-1, wobei jedoch auch im langwelligen deutliche Abfälle unter 
die Signifikanzschwelle auftreten. Diese sind lokal verschiedenen Wel­
lenzahlen zugeordnet. Bei Wellenzahlen >0.03 km-1 zeigen sich größere 
Fluktuationen in der Korellation der beiden Meßreihen. Auffallend ist 
der Fall der meridionalen Spektren entlang der Spalte 1, wo auch f'ur 
die kleinsten Wellenzahlen ein Absinken unter die Signifikanzschwelle 
zu beobachten ist. Die Elimination einzelner Wolken im Temperaturfeld 
kann hier zu einer Verfälschung der resultierenden Spektren geführt 
haben. Analoges gilt für die Spektren entlang der Linie 4.
Obige Ergebnisse decken sich mit den in Kap. 8. gemachten Aussagen über 
die visuelle Ähnlichkeit der Felder. Geht man davon aus, daß für den 
offenen Ozean die diffuse Attenuation im wesentlichen von der Phyto­
planktonkonzentration bestimmt wird, so geben die obigen Rechnungen 
Aufschluß über den Zusammenhang von Chlorophyll a und Temperatur. Für 
die hier betrachteten Skalen sind bislang keine Beobachtungen bekannt, 
die obige Ergebnisse stützen könnten. Die Horizontalskalen der typi­
schen in-situ-Messungen liegen bei < 10 km und damit unterhalb der 
kritischen Grenze, ab der die wachstumsbedingte Eigendynamik der Phyto­
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Abb. 9-1Ja Phasen- und Kohärenzspektren zwischen Temperatur und diffuser
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Für die Bestimmung des reinen isotropen Teils der Varianzen wurden die 
Felder gemäß Abb. 9-2 einer zweidimensionalen Spektralanalyse unterzo­
gen. Die diskrete Formulierung der zweidimensionalen Fouriertransfor­
mierten T eines komplexen Feldes x(m,n)
M N
(9.20) T(k,l) = J J x(m,n) Wm " wjn k = 0,1,...,M-1
m=0 n=0 i _ n i w i1 — N-1
mit Wj = exp (2iii/J)
läßt sich separieren, da Wm11 das Produkt zweier Funktionen ist,
die jeweils nur von m und n abhängen (Eklundh, 1981). Das Feld kann 
daher erst bezüglich der Zeilen transformiert werden:
N-l
(9.21) Ty(m,l) = l x(m,n) wjn
n=0
und danach kann die Transformation der resultierenden Matrix Ty(m,l) 
bezüglich der Spalten durchgeführt werden:
M-l
(9.22) T(k,l) = l Ty(m,l) wft"
m=0
Das resultierende Varianzspektrum in der Wellenzahlebene kx, 
in zwei Teile aufgespalten werden, die jeweils den isotropen 
anisotropen Anteil der Varianz beinhalten:
(9.23) E(ß) = Ei(|l<|) + Ea(ß)
Der isotrope Teil E^(|t<|) ist dabei nur vom Betrag des Wellenzahlvek- 
tors abhängig, während für den anisotropen Teil auch der Phasenwinkel 
berücksichtigt werden muß. Bei der Integration von E(t<) über alle Pha­
senwinkel verschwindet der anisotrope Teil definitionsgemäß. Somit lie­
fert die Summation über alle Varianzdichten, die in der Wellenzahlebene 
den gleichen Abstand |t<| = |kx + iky | vom Ursprung besitzen, den isotro­
pen Teil des Varianzdichtespektrums:
ky kann 
und den
(9.24) E i ( | ß | ) = - ^ r  (ß)
Dabei ist N die Anzahl der Summanden für einen bestimmten Abstand. Die­
se Methode wurde für radiometrische Oberflächentemperaturen erstmals 
von Holladay und o’Brien (1975) verwendet.
Wenn das isotrope zweidimensionale Varianzspektrum eine Form propor­
tional zu k~n besitzt, so sollten auch die eindimensionalen Spektren 
den gleichen spektralen Abfall zeigen (Freilich und Chelton, 1986). 
Die nach Gl. (9.24) berechneten Spektren können daher auch als Maß für 
die Güte der eindimensionalen Varianzspektren verwendet werden.
9.2.4.1.Datenaufbereitung und Spektren
Die Daten wurden analog zu der unter Kap. 9.2.3. und 9.2.3.1. beschrie­
benen Methode für die Berechnung der Strukturfunktion behandelt. Vor 
der Spektralanalyse wurden die Felder in beiden Dimensionen zusätzlich 
mit einem Cosinus-Fenster der Form
gewichtet, um Randeffekte zu reduzieren. Dabei ist x die halbe Kanten­
länge des Feldes und x0 wurde zu 0.78 x gewählt.
Die statistische Absicherung der Spektren ist naturgemäß gering, da sie 
nur 2 Freiheitsgrade besitzen. Kinsman (1965) gibt für zweidimensionale 
Spektren einen etwas differierenden Ausdruck, nach dem im vorliegenden 
Fall die Spektren 3.55 Freiheitsgrade besitzen. Die azimutal gemittel­
ten Spektren wurden logarithmisch geglättet, so daß ca. 20 Werte pro 
Dekade resultieren.
w(x) = 0.5 + 0.5 cos (ir ~
x - x0
für x > x0 , x < -xQ
w(x) = 1 für -x0 < x < x0
Die Varianzdichtespektren für die in Abb. 9-2 wiedergegebenen Gebiete 
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Abb. 9-14 a-b Azimutal gemittelte isotrope Varianzdichtespektren der Tem­
peratur (a) und der diffusen Attenuation (b) für alle unter­
suchten Gebiete. Die Spektren sind mit der jeweiligen Gesamtva­
rianz normiert.
13 - 16. Die Spektren wurden mit der jeweiligen Gesamtvarianz normiert, 
um einen direkten Vergleich zu ermöglichen. Alle Spektren zeigen den 
typischen Abfall zu hohen Wellenzahlen hin mit Werten für n zwischen 
-2.04 und -2.76 für das Wellenzahlband von 0.01 - 0.1 km-1. Zwischen
0.05 km-1 und 0.1 km-1 flachen die Attenuationsspektren deutlich ab. 
Der mittlere spektrale Abfall liegt bei -2.27 ± 0.25 für die Temperatur­
spektren und bei 2.36 ± 0.44 für die Attenuationsspektren. Die Werte 
wurden mittels der Methode der kleinsten Quadrate ermittelt (Bereich
0.01 - 0.1 km-1). Bei den Temperaturfeldern zeigten zwei Spektren deut­
lich größere Abfälle von -2.48 bzw. -2.76. Diese Felder liegen entweder 
schon im Bereich großer Gradienten nördlich der Polarfront (-2.48) oder 
stammen von Kanal 4 Daten, bei denen eine Verfälschung aufgrund atmo­
sphärischer Attenuation nicht ausgeschlossen werden kann. Vernachlässigt 
man diese beiden Spektren, so ergibt sich ein mittlerer Abfall zu 
-2.20 ± 0.17. Da für die Bestimmung der Attenuationsspektren nur drei 
Realisationen zur Verfügung standen, ist der Wert für n entsprechend 
unsicher.
Charney (1971) hat für Frontenregionen eine k-2 Proportionalität der 
Spektren vorhersagt. Ist in einzelnen Fällen auch nicht auszuschließen, 
daß mittlere Gradienten der betrachteten Größe von Bedeutung sind, so 
spricht die Ähnlichkeit aller azimutal gemittelten Spektren dagegen, 
daß dies eine entscheidende Rolle spielt.
Für ideale isotrope Felder sollten eindimensionale und zweidimensionale 
Spektren den gleichen Verlauf zeigen. Dies ist nicht der Fall. Im Mit­
tel sind die spektralen Abfälle der zweidimensionalen Spektren stärker. 
Dies deckt sich mit den Beobachtungen von Holladay und o’Brien (1975), 
die ebenfalls bei eindimensionalen Spektren schwächere Abfälle als bei 
den zugehörigen zweidimensionalen isotropen Anteilen fanden. Allerdings 
wurde von ihnen ein -3 Abfall der isotropen Anteile errechnet, was 
deutlich höher als bei den hier betrachteten Daten ist. Dagegen decken 
sich obige Ergebnisse sowohl mit denen von Saunders (1972a) für die Va- 
rianzdichtespektren als auch mit Deschamps et.al. (1981) für die Struk­
turfunktionen. Dagegen liegen die spektralen Abfälle der Attenuations-
Spektren deutlich unter den von Gower et.al. (1980) berechneten Werten 
für die Strahldichteverteilung bei 550 nm. Sichtlich differierende Spek­
tren fanden Armi und Flament (1985) für die Analyse schmaler Auftriebs­
strukturen, die sich entlang der kalifornischen Küste seewärts ausbrei­
ten. Danach ergeben sich Abfälle proportional k-lt. Mit Ausnahme der 
letztgenannten Beobachtung liegen die in dieser Arbeit gewonnen Ergeb­
nisse in der gleichen Größenordnung der bisher veröffentlichten Vari­
anzspektren ozeanischer Parameter. Dies trifft auch für Messungen der 
Variabilitäten oberflächennaher Winde im Wellenlängenbereich von 200 - 
2200 km zu (Freilich und Chelton, 1986). Diese aus SEASAT-A Scattero- 
meterdaten gewonnenen Ergebnisse zeigen für mittlere Breiten des Pazi­
fiks eine Proportionalität zu k~2’2 für eindimensionale Spektren der 
kinetischen Energie. Vergleiche zonaler und meridionale Komponenten 
lassen dabei auf isotrope Winde schließen. Die Relevanz dieser Ergeb­
nisse liegt vor allem darin, daß nach Nilller und Frankignoul (1981) 
zeitlich zufällige atmosphärische Bewegungsvorgänge auf Skalen von 
50 - 4000 km mesoskalige ozeanische Wirbel erzeugen und aufrechterhal­
ten können.
Die Einordnung der Ergebnisse in theoretische Betrachtungen der Turbu­
lenz ist aus zwei Gründen kritisch. Zum einen sind die geostrophischen 
Turbulenztheorien in den Grenzschichten nur unzureichend anwendbar. 
Andererseits sind die beobachteten Spektren in Bezug auf die spektralen 
Abfälle nur dann mit den Theorien vergleichbar, wenn die Annahme eines 
Trägheitsbereiches, in dem keine Varianz dissipiert wird, gültig ist. 
Dies ist im vorliegenden Fall nicht durchgehend gewährleistet. Die va­
rianzerhaltenden Darstellungen zeigen im Gegenteil deutliche Maxima 
auf Skalen > 50 km, in einigen Fällen auch bis zu 20 km herunter. Ein 
analoges Verhalten zeigen die Strukturfunktionen für die Einzelreali­
sationen. Sie gehen in ein Sättigungsniveau über, sobald im Mittel ein 
horizontaler Versatz h > 60 - 70 km erreicht wird, in Einzelkomponenten 
auch schon bei h > 20 - 30 km. Dieses Verhalten der Spektren läßt dar­
auf schließen, daß die Annahme eines dissipationsfreien Trägheitsbe­
reiches für Skalen > 50 km nicht mehr gültig ist. Tür diese Skalenbe­
reiche kann der Prozess der baroklinen Instabilität als Varianzquell­
term nicht generell ausgeschlossen werden, obwohl eine endgültige Be­
stimmung der physikalischen Prozesse des Varianzeintrages aus den Beob­
achtungen allein nicht möglich ist. Die Varianzspektren von Horizontal­
feldern, die keine klaren wellenartigen Verläufe aufweisen, werden dar- 
überhinaus weniger durch den spektralen Abfall als durch die Phasenin­
formation gekennzeichnet (Armi und Flament, 1985). Diese Information 
ist nicht nur schwieriger zu interpretieren, sie geht auch durch die 
azimutale Mittelung der zweidimensionalen Spektren verloren. Zudem 
wird die Phaseninformation in den Turbulenztheorien in der Regel nicht 
betrachtet. Legt man dennoch die in Kap. 9.2.1. diskutierten Theorien 
zugrunde, so kann aus den Beobachtungen keine klare Präferenz für eine 
der Theorien abgegeben werden. Lediglich Saunders Theorie wird in kei­
ner Weise bestätigt. Dagegen liegen die Ergebnisse zwischen den Vorher­
sagen von Kraichnan (n = 1) und Charney (n = 3) und dementsprechend im 
Bereich der Theorie von Blumen (n = 5/3) für die Temperatur. Die Attenu­
ationsspektren legen eine analoge Einordnung nahe. Damit ergibt sich 
ein ähnliches Resultat wie bei Deschamps et.al. (1981), wobei in dem 
vorliegenden Fall klare Anzeichen dafür sprechen, daß die Annahme eines 
Trägheitsbereiches zumindestens für Teile des Wellenzahlbandes verletzt 
ist.
Abschließend sei bemerkt, daß mit Ausnahme der Arbeit von Holladay und 
o’ßrien (1975) keine der bisherigen Bestimmungen der horizontalen Tem­
peraturvariabilitäten mit den bestehenden Theorien in Einklang zu brin­
gen ist. Für die biologisch dominierten Spektren ist bislang keine 
durchgängige Theorie der Variabilitäten für mesoskalige Regime vorhan­
den, die die Eigendynamik sinnvoll beschreibt. Die Theorien von Denman 
(n = 1) konnten auf diesem Skalenbereich bislang nicht verifiziert wer­
den.
10. Zusammenfassung
Analysen mesoskaliger Horizontal Verteilungen von Temperatur und Trübung, 
ausgedrückt durch die diffuse Attenuation, wurden mit Radiometermes­
sungen des AVHRR und des CZCS durchgeführt. Dabei wurden im Bereich 
des Nordatlantischen Stromes zwischen 40°N und 60°N sowie 20°W bis 50°W 
im wesentlichen die Sommersituationen der Jahre 1981 und 1983 betrach­
tet.
Die verwendeten Verfahren der Korrektur atmosphärischer Absorption und 
Streuung liefern sowohl für die Temperatur als auch für die Attenuation 
Resultate, die im Rahmen der durch die Verfahren selber bzw. durch die 
Instrumente vorgegebenen Genauigkeit liegen. Dabei ist vor allem die 
Messung der Attenuation in Bezug auf die Interpretation schwierig, so­
bald mehrere Schwebstoffklassen berücksichtigt werden müssen. Zusammen 
mit den Unsicherheiten in der Kalibration der Sensoren und des hohen 
Anteiles atmosphärischer Streuung am Gesamtsignal sowie der unbekannten 
Vertikalstruktur der Schwebstoff Verteilung können daher nur grobe quan­
titative Aussagen über die Trübungsverhältnisse in der Deckschicht 
gemacht werden. Die Interpretation der Temperaturmessung in Bezug auf 
die Ankoppelung an Deckschichtverhältnisse ist vor allem im Zentrum 
atmosphärischer Hochdruckgebiete mit Schwierigkeiten verbunden. Es 
zeigte sich dennoch, daß eine Selektion derartiger Temperaturmaskie- 
rungen auch für geographische Breite > 40°N notwendig ist, um groß­
räumige HorizontalVerteilungen der Temperatur erstellen zu können. Die 
Erkennung von Temperaturmaskierungen aufgrund der Erwärmung der Ozean­
haut mittels Verwendung der Kanäle im sichtbaren Spektralbereich des 
AVHRR liefert dabei befriedigende Resultate, ist jedoch mit erheblichem 
Aufwand verbunden. Darüberhinaus gestattet es der Kanal 1 des AVHRR 
bei fehlenden Daten des CZCS, qualitative Aussagen über die aus dem 
Ozean zurückgestreute Strahlung zu machen.
Das relative Bild der Oberflächentempraturverteilung deckt sich im 
Bereich starker thermischer Fronten des Nordatlantischen Stromes mit 
den Temperaturen aus der täglich durchmischten Deckschicht. F y r Synop
tische Messungen ist die absolute Genauigkeit besser als 0.4 K, für 
zeitliche Differenzen zwischen in-situ-Messung und radioinetrischer 
Messung von ± 2 Tagen liegt sie bei etwa + 0.5 K. Dabei ist die radio- 
metrische Temperatur in der Tendenz niediger als die Deckschichttem- 
peratur. Die Vergleiche mit engabständig ausgeführten Temperaturmes­
sungen 1981 und 1983 an der Polar front ergaben einen ostwärtigen Versatz 
der thermischen Strukturen von 4 bzw. 6.5 cm s_1. Aus dieser Variabi­
lität ergibt sich danach eine Limitierung der zeitlichen Extrapolation 
der radiometrischen Messung auf 4 - 5  Tage für Längenskalen kleiner 
25 km. Vergleiche mit hydrographischen Schnitten zwischen den Azoren 
und 55°N ergaben indes eine Persistenz mesoskaliger Strukturen (> 50 km) 
über mehr als 14 Tage.
Die mittleren Oberflächentemperaturverteilungen zwischen 40°N und 60°N 
decken sich in den groben Strukturen mit historischen Beobachtungen. 
Die Temperaturverteilung weist jedoch für unterschiedliche Monate und 
Jahre deutliche Unterschiede auf. Dies gilt vor allem für die Region 
östlich der Flämischen Kappe. Desgleichen existieren Variationen im 
Isothermenverlauf im Bereich des Mittelatlantischen Rückens südlich 
von 50°N, wo sowohl zonale Orientierungen als auch NW - SO-Isothermen­
verläufe gefunden wurden. Das Mittelungsintervall lag, durch die Wolken­
bedeckung einerseits und die mesoskalige Variabilität andererseits 
begrenzt, bei 4 bis 12 Tagen.
Die horizontalen Attenuationsverteilungen bei 520 nm für sommerliche 
Situationen zeigen ein differenzierteres Bild als die zugehörigen 
Temperaturverteilungen. Deutliche Maxima in der diffusen Attenuation 
finden sich nördlich des maximalen Temperaturgradienten der Polar front. 
Dem überlagert ist eine generelle Zunahme der Attenuation nach Norden 
hin. Thermische Strukturen finden sich in den meisten Fällen in der 
Attenuationsverteilung wieder, ohne das eindeutige Korrelationen beste­
hen. Die Kohärenzspektren beider Größen zeigen auch bei großen Wellen­
längen (bis 250 km) teilweise nichtsignifikante Werte. Schlüssige 
Erklärungen können nur für einzelne Phänomene gefunden werden, da keine 
synoptischen in-situ-Messungen vorliegen. Deutliche Zuordnungen, wie
sie etwa für die Golfstromregion gefunden wurden, sind an der Polarfront 
nur teilweise möglich. Die größere Variabilität der diffusen Attenuation 
in der Zone nördlich der Polarfront kann nicht losgelöst von den 
Schichtungsverhältnissen und den Auswirkungen der Phytoplanktonblüten 
gesehen werden, die zu Vertikalverlagerungen des Phytoplanktonmaximums 
führen.
Die synoptische Messung von Horizontalverteilungen auf Skalen > 100 km 
gestattet die Bestimmung der mesoskaligen räumlichen Variabilität. 
Dabei wurden für einen weiten Bereich des Nordatlantiks sowie für das 
Kanarenbeckens Varianzspektren der Temperatur und in geringerem Umfang 
auch der diffusen Attenuation bestimmt. Die zonalen und meridionalen 
Varianzspektren zeigen spektrale Abfälle zwischen -1.4 und -2.5 mit 
einem deutlichen Maximum bei -2.0. Analoges gilt für die richtungsabhän­
gigen Strukturfunktionen. Die azimutal gemittelten, isotropen Anteile 
der zweidimensionalen Varianzspekten haben einen mittleren Abfall von 
-2.2 mit Standardabweichungen von ±0.17 für Längenskalen von 10 - 100 km. 
Analysen der Trübung auf diesen Skalen sind bisher nur in ansatzweise 
vorhanden. Vergleiche mit theoretischen Modellen der turbulenzbestimmten 
Phytoplanktonverteilung ergaben keine Übereinstimmung. Die Theorien 
der horizontalen bzw. der geostrophischen Turbulenz sagen spektrale 
Abfälle für die Temperatur von -1 bzw. -3 voraus. Die Beobachtungen 
liegen, ebenso wie diejenigen anderer Autoren, zwischen diesen Werten. 
Eine Einordnung der Ergebnisse in die Turbulenztheorien ist schwierig, 
da diese in den Grenzschichten nur unzureichend anwendbar sind und die 
Vorraussetzung eines dissipationsfreien Trägheitsbereiches in den Be­
obachtungen nicht gewährleistet werden kann. So liegen bei Skalen von 
50 - 250 km teilweise deutliche Varianzmaxima vor. Gleiches gilt für 
die Attenuationsspektren, die jedoch eine höhere Variabilität auf klei­
neren Skalen zeigen.
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